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Les latérites nickélifères de Musongati sont situées à l'est du Burundi (Afrique
centrale). Elles se sont développées sur un complexe rocheux qui s'étend sur une unité
ultramafique de ~ 29 km2 et une unité mafique de ~ 26 km2. Le complexe de Musongati
s'inscrit dans un éventail plus large de roches mafiques et ultramafiques, formant un
linéament continu de direction NE-SO, depuis le sud du Burundi jusqu'au lac Victoria.
L'objectif principal de cette étude était de comprendre les processus à la base des
concentrations élevées en éléments du groupe du platine (EGP) dans les horizons latéritiques
de Musongati. Une centaine d'échantillons récoltés sur des forages orientés verticalement,
dans les unités dunitique et péridotitique, ont été analysés pour les éléments majeurs et traces.
Quatre des forages échantillonnés ont atteint la roche-mère (RM) sur 60 à 100 mètres de
profondeur, et recoupent les cinq principaux horizons du profil latéritique: le sol latéritique
(SL), la cuirasse (CU), la ferralite (FE) et la saprolite (SA).
Les résultats de l'investigation pétrographique et géochimique montrent que les
roches-mères des latérites nickélifères sont des dunites, des harzburgites et des péridotites à
plagioclase. Les phases cumulus dans les dunites et les harzburgites sont l'olivine, la
chromite et les sulfures. Dans les péridotites à plagioclase, les phases cumulus sont l'olivine,
la chromite, les sulfures et le plagioclase. L'Au, le Cu, le Pd, le Pt et le Rh sont
principalement contrôlés par les sulfures, alors que l'Ir, et possiblement le Ru et l'Os sont
contrôlés en partie par les sulfures, mais aussi par les spinelles chromifères et l'olivine.
Ainsi, la concentration des EGP dans les profils latéritiques est directement l'héritage de la
roche-mère ultramafique.
La présente étude suggère que la formation du profil latéritique de Musongati est le
résultat d'un long processus d'altération intense et itérative des roches ultramafiques, sous les
conditions subtropicales, suivant une dynamique essentiellement verticale, régulée par le
régime des eaux souterraines. Les fluides latéritisants récents empruntent les mêmes
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itinéraires que ceux qui les précèdent, ou préparés par les altérations plus anciennes. Le front
d'altération progresse au sein de la RM de haut en bas, et avec le temps, chaque horizon se
développe au détriment de l'horizon sous-jacent.
Les teneurs en éléments des terres rares (REE) de la RM totale, normalisées par
rapport aux chondrites, montrent des spectres horizontaux. Les spectres des teneurs en
éléments du groupe du platine (EGP), Ni, Cu et Au, normalisées par rapport au manteau
(nm), montrent une pente positive, avec des rapports Pd/Irnm=29-44 et Ni/Irnm=l-3. Le
niveau, l'allure et la pente des spectres des EGP et des REE dans la RM sont en accord avec
un magma parent riche en MgO et d'affinité tholéiitique.
Les horizons latéritiques montrent des spectres des REE et des métaux profondément
modifiés par les processus supergènes. On observe une tendance généralisée
d'enrichissement par rapport à la roche-mère des terres rares légères (LREE) le long du profil
latéritique. Le Ce se distingue par son anomalie négative dans la SA, et son anomalie
positive dans la FE, la CU et le SL, affichant un pic positif au niveau de la CU avec un
rapport Ce/Ce* de 9.22 (Ce* = concentration virtuelle du Ce entre les concentrations de La et
de Sm normalisées aux chondrites). Le Ce^+ peut alors être interprété comme étant
successivement soluble et en partie oxydé en Ce^+ qui est préférentiellement précipité dans
les phases secondaires d'altération par rapport aux autres REE trivalents. Les EGP dans la
RM et dans la SA montrent des spectres normalisés par rapport au manteau semblables,
suggérant un enrichissement résiduel. Cependant, leur inertie chimique est mise à rude
épreuve dans les niveaux de surface, et particulièrement dans la CU, au niveau de laquelle on
observe une anomalie négative du Pd et des anomalies positives du Pt et de l'or. Les rapports
Pt/Pt*, Pt/Pd et Pt/Au montrent des maxima dans la CU de l'ordre de 3.92, 4.6 et 6.02
respectivement (Pt* = concentration normalisée du Pt entre les concentrations du Pd et du Rh
normalisées au manteau).
Les calculs de bilans de transfert de masse selon les méthodes de Gresens (1967),
Nesbitt (1979), Brimhall et al (1991), Maclean et Barrett (1993) ont été effectués sur tous les
horizons latéritiques en utilisant l'Ir et/ou le Ti comme éléments immobiles. Les résultats
montrent que le Ce et la La sont ultra-enrichis dans la CU et le SL (gains de masse >100C%),
enrichis dans la FE et la SA (gains de masse >100%). Les terres rares lourdes (HREE) se
montrent toujours moins enrichis par rapport aux LREE dans tous les horizons latéritiques.
Les calculs des transferts de matière pour les EGP montrent qu'ils peuvent être lessivés du
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SL, car ils enregistrent des pertes de l'ordre de 50%, même en utilisant l'Ir comme élément
immobile. Le Pt et l'or marquent des maxima d'enrichissement dans la CU avec des gains
parfois supérieurs à 500%, tandis que le Pd enregistre au même moment des pertes de plus
de 50%.
Une expérience à partir des procédés d'extraction chimique séquentielle des éléments
a été effectuée sur 5 échantillons provenant du SL, de la CU, de la FE, de la SA et de la RM
du forage 247. L'étude avait pour but de comprendre a) les formes chimiques et liaisons qui
régissent les EGP, Au et Re dans les horizons latéritiques, suivant la matière à laquelle ces
métaux sont associés, et b) les conditions sous lesquelles ils sont mis en solution ou
précipités. Les résultats montrent que les EGP sont immobiles dans la roche-mère. L'or, le
Pd, et le Pt sont mobilisés dans tous les horizons latéritiques, suivant l'intensité décroissante
Au»Pd>Pt. Le Rh n'est mobilisé que dans la SA, et rarement dans la FE, sous les
conditions oxydo-réductrices extrêmes. L'Ir et le Ru sont pratiquement immobiles. L'Os n'a
pas pu être analysé.
Ainsi, la latéritisation conduit à la redistribution des REE, EGP, Ni, Cu et Au. La
redistribution se fait à travers une série de transformations successives des masses minérales
de la roche-mère, sous une dynamique essentiellement verticale, en passant par la
complication ou la simplification des édifices des minéraux secondaires, formés à partir des
éléments individualisés, pouvant conduire à la sorption d'éléments complémentaires des
solutions aqueuses. La désintégration différentielle des minéraux conduit probablement à la
formation des différents colloïdes (colloïdes argileux, les colloïdes de fer, les colloïdes
d'hydroxydes de Mn,...), ayant des degrés différents de sorption sélective. Les effets des
différents ligands (la matière organique, les thiosulfates, les complexes hydroxylés) se sont
probablement superposés aux effets d'adsorption. Les différences d'enrichissement entre les
horizons est probablement le résultat des variations des barrières physico-chimiques, liées
aux changements des conditions alcalino-acides et d'oxydo-réduction, intrinsèquement
associées à la formation des sols.
VABSTRACT
The nickeliferous latérites of Musongati are located in eastern Burundi (Central
Africa). They are developed on the Musongati complex, which consists of an ultramafic unit
of -29 km^ and a mafic unit of -26 km^. This complex is one of a large number of mafic
and ultramafic intrusions, which lie along a NE-SW zone from southern Burundi to Lake
Victoria.
The main objective of this study was to understand the processes that produced high
platinum group element concentrations (PGE) in the Musongati nickeliferous latérites. One
hundred core samples from vertically oriented drill holes in the dunitic and peridotitic units
were analysed for major and trace elements. The four drill holes that were sampled
extensively reached unaltered bedrock (RM) at a depth of 60 to 100 meters, after intersecting
the four main lateritic profile horizons: the lateritic soil (LS), the duricrust (CU), the ferralite
(FE), the saprolite (SA).
Pétrographie and geochemical investigations show that the protoliths of the
nickeliferous latérites are dunites, harzburgites and plagioclase peridotites. Olivine, chromite
and sulphide minerals are the main cumulus phases in dunites and harzburgites. The
cumulus phases in plagioclase peridotites are olivine, chromite, sulphides and plagioclase.
Au, Cu, Pd, Pt and Rh abundances are mostly controlled by sulphides, while Ir and possibly
Ru and Os are a combination of sulphides, chrome spinels and olivine. The high PGE
concentrations in the nickeliferous lateritic profile were directly inherited from the ultramafic
protolith.
This study suggests that the development of Musongati lateritic profile is the result
of long, severe, and cyclic alteration processes of the ultramafic protolith under subtropical
conditions. Movements were dominantly vertical and controlled by water-table fluctuations.
Fluids responsible for recent lateritisation follow the same paths as earlier ones, or the paths
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produced by older alteration events. The alteration front progresses through the protolith
from the surface to the base and with time each horizon of the latérite forms from the
underlying horizon.
Chondrite-normalised rare earth element (REE) patterns for the protolith are flat and
horizontal. Mantle-normalised PGE, Ni, Cu and Au metal patterns have a positive slope,
with ratios Pd/Irmn=29-44, and Ni/Irmn=l-3. The level, the shape and the slope of PGE
and REE patterns for the protolith accord with a high-MgO tholeiitic parent magma.
PGE and REE normalised patterns of lateritic horizons are strongly modified by the
supergene processes. Light rare earth elements (LREE) are enriched throughout the lateritic
profile with regard to the protolith. Ce shows two distinctive anomalies; a negative anomaly
in the SA, and a positive anomaly in the FE, CU and LS. The largest positive anomaly is in
the CU ( Ce/Ce* up to 9.22). This occurs because the Ce3+ dissolves and is partly oxidised
to Ce4+, which is precipitated preferentially in secondary alteration phases over other REE
trivalent cations. The form of PGE mantle normalised patterns in the SA is similar to the
protolith, but the average level is 3 to 4 times higher, suggesting a residual enrichment.
However, the lack of mobility of the PGEs is severely tested in upper horizons, particularly
in the CU, where we observe negative Pd anomalies, and positive Pt-Au anomalies. The CU
shows the highest ratios of Pt/Pt*, Pt/Pd and Pt/Au (3.92,4.6 and 6.02 respectively).
Mass balance calculations have been carried out on all lateritic horizons, following the
methods of Gresens (1967), Nesbitt (1979), Brimhall et al (1991), and Maclean and Barrett
(1993). Ir and Ti have been used as immobile elements. Results of these calculations
indicate that Ce and La are strongly enriched in the CU and LS (mass gains >1000%), and
enriched in the FE and SA (mass gains >100%). Heavy REE are always less enriched than
light REE in all lateritic horizons. Mass balance calculations for PGE show that they may be
leached from LS, as their loss is about 50%. This is true even when Ir is used as the
immobile element. Pt and Au show maximum enrichment in the CU with mass gains
sometimes over 500%, while at the same time Pd losses are over 50%.
Five samples from the bore hole 247, representing the LS, CU, FE, SA and the
protolith, were analysed by sequential chemical extractions for PGE, Au and Re. The aim of
this study was to understand the distribution of PGE, Au and Re within samples of each
lateritic horizon, and the conditions under which they could be dissolved or precipitated. The
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results of these experiments indicate that PGE are immobile in the protolith. Au, Pd and Pt
could be mobilised from all lateritic horizons following the order Au»Pd>Pt. Rh could be
mobilised from the SA, and rarely from the FE and the CU, under extremely acid and
oxidizing conditions. Ir and Ru are virtually immobile. Os was not determined.
In summary, the lateritisation leads to the redistribution of REE, PGE, Ni, Cu and
Au. The process occurs through through successive chemical transformations of the
protolith by dominantly vertical fluid movements. Differential mineral disintegration
probably leads to the formation of different types of colloids (clayey colloids, Fe-colloids,
Mn-colloids, etc.), with different levels of selective adsorption. The effects of different
ligands (organic matter, thiosulfates, hydroxide complexes) were probably superimposed on
these adsorption effects. The enrichment differences between horizons are probably the
result of physico-chemical barrier variations, related to the changing acid-alkaline and
oxydation-réduction conditions, which are intrinsically associated with the lateritic soil
formation.
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1.1 PROBLÉMATIQUE ET OBJECTIFS
Le complexe de Musongati dont la couverture latéritique abrite un dépôt nickélifère et
porteur d'éléments du groupe du platine (EGP), fait partie d'un ensemble de massifs
mafiques et ultramafiques, formant un linéament continu du sud-est au nord-est du Burundi
(figure 2.2). Ce linéament montre une zone de cisaillement qui se prolonge jusqu'en
Tanzanie, sur plus de 350 km de long.
L'exploration menée au cours des périodes 1976-1977 et 1983-1984, a démontré que la
couverture latéritique du complexe de Musongati contient des réserves prouvées de 471.42
mt de Ni, 88.8 mt de Cu, 34.4 mt de Co, 8.7 mt de Pt et 15.13 mt de Pd, dans une "zone
cible" au sein de l'unité dunitique de Buninda (figure 3.1). Les réserves prouvées du minerai
du nickel sont estimées à 75.5 Mt à 1.56% Ni pour l'unité dunité dunitique de Buhinda, 50
Mt à 1.23% Ni pour l'unité péridotitique de Rubara et 62.2 Mt pour l'unité péridotitique de
Geyuka. Ce qui place Musongati au 8 e m e rang mondial des dépôts latéritiques nickélifères
(Cowan 1991).
La caractéristique la plus inhabituelle du dépôt latéritique nickélifère de Musongati, par
rapport aux autres formations latéritiques nickélifères répertoriées un peu partout dans le
monde, réside dans la présence en teneurs relativement élevées du Pt (maximum de 2 ppm) et
du Pd (maximum de 3 ppm) au sein de la cuirasse, la ferralite et la saprolite. Les latérites
nickélifères montrent généralement des concentrations très faibles en éléments du groupe du
platine (EGP). Cette carence en Pt + Pd dans les latérites nickélifères est principalement
justifiée par leur développement sur les complexes ophiolitiques. Ceux-ci en contiennent très
peu ou pas du tout, de par leur mode de mise en place. En outre, pour les latérites qui se
développent sur des complexes litées ou des complexes du type alaskan, la nature de la
roche-mère latéritisée joue un rôle déterminant pour le facteur d'enrichissement en EGP.
À Musongati, les analyses préliminaires montrent que les rapports Pt/Pd changent
constamment le long du profil latéritique (Exploration Und Bergbau GMBH 1985; Deblond
1991). La problématique choisie pour ce projet, est d'élucider le mode de développement
des latérites nickélifères sur le complexe de Musongati.
Les principaux objectifs visés sont:
a) comprendre pourquoi les horizons latéritiques de Musongati montrent des concentrations
élevées en Pt et en Pd.
b) comprendre pourquoi les rapports Pt/Pd varient le long du profil latéritique.
1.1.1 État de la question: les EGP et les latérites
Deux hypothèses sont avancées pour expliquer la distribution des EGP dans le profil
latéritique de Musongati:
a) la concentration résidue^e, due à la dissolution et à l'évacuation par les eaux de
surface des autres constituants minéraux de la roche-mère;
b) la concentration supergène, régie par le transport en solution des EGP et leur dépôt
différencié dans les parties inférieures du profil.
Les possibilités de concentration résiduelle des EGP dans un environnement supergène
ont été déjà étudiées par Ottemann et Augustithis (1967). Ces auteurs suggèrent que les
pépites riches en EGP de la couverture latéritique des roches ultramafiques en Ethiopie,
forment des agglutinations résiduelles au cours de la latéritisation. Les études sur le
comportement géochimique du Pt et du Pd durant l'altération des roches ultramafiques du
complexe de Stillwater (Fuchs et Rose 1974) montrent que le Pt est relativement immobile
dans les horizons supérieurs des profils du sol, alors que le Pd est mobile et s'enrichit dans
les niveaux inférieurs. L'enrichissement du Pt sur le Pd est également observé dans les
sédiments marins (Hodge et al. 1985). McCallum et al. (1976) notent que dans la mine New
Rambler (Wyoming, USA), on ne trouve aucun minéral de Pd dans la zone d'oxydation,
tandis que le Rh est fortement enrichi dans les niveaux supérieurs. À Kambalda (Australie),
Keays et Davison (1976) observent un enrichissement de Pd et de l'Ir dans les niveaux
saprolitiques. Travis et al. (1976) rapportent que dans les sections latéritiques de Gilgarna
(N-N-E de Kalgoorlie, Australie), le Pd est fortement enrichi à la base des profils, tandis que
l'Ir est en corrélation avec les oxydes de Fe et d'Al. Ceci laisse supposer que
l'enrichissement en Ir résulterait de la concentration résiduelle. Le Pd est en corrélation avec
Mg, Cu, et jusqu'à un certain point Ni, Co, et Zn. Ceci amena à suggérer que
l'enrichissement en Pd serait dû à sa remobilisation durant la latéritisation, et à la
concentration de l'élément dans la zone ferrugineuse. Evans et al. (1994) rapportent la
dispersion du Pt et du Pd dans les environnements d'altération du MSZ ("Main sulfide
zone") du Great Dyke (Zimbabwe). Une mobilité différentielle des EGP est observée dans
les niveaux du sol du complexe ophiolitique de Shetland (Prichard et Lord 1994). Bowles
(1986, 1988) et Bowles et al. (1994) ont attiré une attention particulière sur une possible
mobilisation et différenciation des EGP dans les dépôts alluviaux et éluviaux en Sierra-
Léone. Ces auteurs proposent un mécanisme de mise en solution des EGP finement
disséminés dans l'anorthosite, sous les conditions de Eh élevé (oxydantes) et de bas pH
(acides). Les EGP pourraient alors migrer dans les milieux supergènes, particulièrement
lorsqu'ils sont associés à l'altération des dépôts sulfurés (Stumpfl et Tarkian 1976). Les
EGP transportés en solution seraient probablement responsables de l'accrétion des EGP et du
développement des MGP dans les profils latéritiques et dans les placers. Les conditions
changeantes dans un profil latéritique favoriseraient une croissance de certaines phases des
EGP et une résorption des autres.
Il n'a pas été cependant possible jusqu'à aujourd'hui de préciser la nature de ces
phases. Des diagrammes Eh-pH présentés par Westland (1981), Bowles (1986), Brookins
(1987) démontrent la mobilité des EGP dans les fluides à 25°C. La mobilité des EGP dans
les fluides hydrothermaux jouerait un rôle important dans la formation des gisements des
EGP (Ballhaus et Stumpfl 1986; Schiffries et Skinner 1987; Mountain et Wood 1988; Wood
et Mountain 1989; Wood et Vlassopoulos 1990; Wood 1990; Sassani et Shock 1990; Hsu et
al. 1991; Jaireth 1992; Evans et al. 1994).
1.1.2 Mécanismes possibles de mobilisation des EGP dans les latérites
L'étude du caractère de regroupement résiduel ou supergène des EGP dans les latérites,
passe par la connaissance des conditions physico-chimiques ayant régi sa formation. Les
principaux agents responsables de la transformation des roches mantelliques en latérites
nickélifères sont l'eau, l'oxygène, le gaz carbonique, les acides, les variations de
température, les organismes vivants et les matières organiques (Golightly 1981; Smirnov
1982; Colin et al. 1990; Nation et al. 1992; Tardy 1992; Tardy 1993).
L'eau est l'agent d'altération le plus actif. Elle dissout, transporte et dépose les
composés chimiques naturels de la croûte. Elle dissout les agents agressifs solides, liquides
et gazeux (oxygène, gaz carbonique, acides, etc.). L'eau régit la conjoncture physico-
chimique de la transformation des roches au sein de la croûte altérée, grâce aux variations de
pH et de la composition des substances qui y sont dissoutes. Le rôle et l'importance des
autres agents sont données dans le chapitre 7 sur les conditions de formation des latérites en
général, et des latérites nickélifères de Musongati en particulier.
Compte tenu de ces facteurs, quelques études sur la stabilité des EGP ont été menées
ces dernières années sur des différents systèmes géologiques à basse température. Les
diagrammes Eh - pH du système M-O-H-S (M = Ru, Rh, Pd, Os, Ir, Pt; Brookins 1987), ou
ceux du système M-S-H2O (Westland 1981), montrent des similarités et des différences
géochimiques des EGP à une température de 20 °C. Il ressort de l'analyse-synthèse de ces
diagrammes que les sulfures peuvent coexister avec les solutions de H2S, HS', SO42-, ou
HSO4-.
On remarque également que les minéraux bisulfures pourraient être formés à Eh
relativement bas. Aussitôt qu'un agent oxydant est ajouté au système, Eh augmente très
rapidement, et les sulfures sont convertis en métaux et en sulfates. En se basant sur les
propriétés prévisibles à partir du tableau périodique des éléments, des études ont été
également menées sur le comportement des paires Rh-Os, Rh-Ir et Pt-Pd. La paire Ru-Os
montre un comportement semblable. Les deux éléments forment des espèces aqueuses sur
un intervalle de pH très bas, et à des valeurs élevées de Eh (Westland 1981). Brookins
(1987) note cependant un large intervalle de pH pour la formation des erpèces aqueuses de
Os. La paire Rh-Ir est plus complexe. Le Rh se présente comme un métal natif ou peut
former des oxydes Rh (HI), tandis que l'Ir forme des sulfures (HI, IV) et des oxydes Ir (IV).
Une autre particularité du Rh (III) dans les solutions aqueuses est la formation de
l'hydroxyde Rh(OH)3 insoluble (Plimer et Williams 1988). Ceci pourrait expliquer
l'enrichissement de Rh dans les niveaux supérieurs de la zone d'oxydation dans la mine de
New Rambler (McCallum et al. 1976). La paire Pt-Pd montre un comportement géochimique
similaire. Toutefois, l'enrichissement du Pt par rapport au Pd est assez fréquent dans les
milieux supergènes (Fuchs et Rose 1974).
La concentration élevée des composés chlorurés dans la plupart des fluides
géologiques, l'importance des complexes chlorurés dans le transport de Ag, Au, Cu,
suggèrent que ces complexes peuvent être responsables du transport du Pt et du Pd dans les
solutions aqueuses (Bowles 1988; Mountain et Wood 1988; Hsu et al. 1991; Jaireth 1992).
Par ailleurs, une teneur élevée en chlore paraît être associée à certains gisements des EGP
comme le "Merensky Reef" du complexe de Bushveld, ou le "J-M Reef" du complexe de
Stillwater (Ballhaus et Stumpfl 1986; Boudreau et al. 1986b). Les champs de stabilité de Pt,
Pd et leurs sulfures, ainsi que leur solubilité en tant que complexes M CI42" (M = Pt, Pd), à
25°C et à 300°C (Mountain et Wood 1988), laissent supposer que des solubilités du Pt et du
Pd de plus de 10 ppb pourraient être obtenues sous forme de complexes chlorurés et dans
des conditions extrêmement oxydantes et acides. Les calculs thermodynamiques sur le Pt
dans le système Pt-N-Cl-O-H(-S) indiquent également que les fluides salins, saturés avec
l'oxygène atmosphérique, pourraient transporter des concentrations geologiquement réalistes
sous forme de Pt CU2" et Pt Cl62" (Jaireth 1992).
Les complexes hydroxylés pourraient jouer un rôle important dans le transport des
EGP sous les conditions de surface. D'après les études de Mountain et Wood (1989), Wood
et Vlassopoulos (1990), le transport du Pt et du Pd sous forme de complexes hydroxylés, et
sous les conditions de surface nécessite des conditions relativement oxydantes. Wood
(1990) prédit que dans l'eau de mer, les complexes hydroxylés des EGP prédomineraient sur
les complexes chlorurés.
Les complexes ammoniacaux ne contribuent pas de façon substantielle au transport du
Pt et du Pd, dans les systèmes géologiques à basse température (Wood et Mountain 1989;
Jaireth 1992). Ils sont peu stables, car les conditions très oxydantes requises pour stabiliser
les espèces aqueuses M (H) et M (IV) (M = Pt, Pd) déstabilisent simultanément les ligands
ammoniacaux (NH3 et NH4+). Les complexes ammoniacaux avec les autres EGP n'ont pas
encore été étudiés.
Les complexes bisulfures pourraient probablement contribuer au transport du Pt et du
Pd sous les conditions de basse température. Wood et Mountain (1989) estiment qu'une
solubilité de 1 ppm du Pd sous forme de Pd (HS)2°, peut être obtenue. Des résultats
similaires ont été obtenus pour le Pt. Le comportement des autres éléments en présence des
ligands bisulfures n'a pas encore été étudié.
En plus des complexes ci-haut passés en revue, des ligands d'origine organique,
comme les acides humiques et fulviques, pourraient jouer un rôle important dans la solubilité
et le transport des EGP à basse température (Cousins et Kinloch 1976; Bowles 1986, 1988;
Wood 1990), comme ils le font pour l'or (Baker 1978). Ces auteurs suggèrent que les
processus d'altération et de lessivage géochimiques, particulièrement ceux qui font intervenir
le lessivage par les acides carboxyliques et la matière organique, seraient capables de
dégager, déplacer les EGP de leur emplacement original et les redéposer d~ns un autre
endroit susceptible à leur accretion. Des données analytiques des complexes des EGP
impliquant ces ligands restent encore rares, fragmentaires et incomplètes. Des études
8préliminaires portant sur l'interaction du Pt2+ et du Pd2+ avec l'acide fulvique naturelle en
solutions aqueuses à température ambiante (Wood 1990), montre que les solutions aqueuses
des acides fulviques et phtaliques peuvent retenir une plus grande proportion du Pt et du Pd
dans une forme hydromorphiquement transportable que l'eau distillée en milieux acides et
peut-être même basiques, tout en démontrant une grande affinité pour les espèces organiques
(Wood 1993; Bowell et al. 1993; Bowles et al. 1994).
À cause de la nature faible de Pt2+ et Pd2+, leurs complexes avec les anions forts
comme les carbonates, les bicarbonates, les sulfates, les phosphates, les fluorures,
deviennent instables (Mountain et Wood 1988). D'où leur rôle insignifiant dans le transport
du Pt et du Pd. Cependant Plimer et Williams (1988) suggèrent que les anions SOi" et
SO3" pourraient intervenir dans la mobilisation et le transport des EGP sous les conditions
de surface, jusqu'à pH = 9.
Malgré la stabilité élevée des complexes des EGP avec les ligands CN~, NO2", SCN"
SOi", SOi", leurs concentrations dans les fluides naturels restent trop faibles pour
contribuer à la redistribution des EGP sous cette forme.
1.2 MÉTHODOLOGIE
Deux hypothèses peuvent être avancées pour expliquer la présence des EGP, en particulier le
Pt et le Pd, dans les latérites nickélifères de Musongati:
1) la concentration résiduelle dans la couverture latéritique;
2) ils ont subi un transport pour aboutir dans les horizons latéritiques où on les retrouve.
Si les EGP s'avèrent résiduels, on doit alors admettre que:
a) la roche-mère à la base des latérites nickélifères de Musongati était anormalement riche en
ces éléments, d'autant plus que la plupart des latérites nickélifères sont généralement très
pauvres en Pt et en Pd, mise à part un seul rapport interne du BRGM sur les latérites de la
Nouvelle Calédonie (Golightly, J. P., communication personnelle);
b) le rapport Pt/Pd de la roche-mère variait.
Ainsi, la première étape de cette étude sera une caractérisation pétrographique et géochimique
complète de la roche-mère.
Si par contre, les EGP (en particulier le Pt et le Pd) ont subi un transport, on doit alors
admettre la présence de fluides inhabituels à travers lesquels ils ont été mis en solution et
transportés.
Pour étudier cette possibilité, la mobilité de ces éléments sera testée:
a) par rapport aux autres éléments "immobiles" (en particulier Ti et Ir), en utilisant les
équations de transfert de masse;
b) au moyen d'une étude expérimentale par des lessivages séquentiels et l'analyse des
métaux dans les fractions obtenues par ICP-MS.
Dans cette étude, nous tenterons une sélection des méthodes appropriées pour le calcul
des transferts de masse, l'estimation des facteurs d'enrichissement et/ou d'appauvrissement
en EGP dans les latérites (Gresens 1969; Nesbitt 1979; Brimhall et Dietrich 1987; Potdevin
et Marquer 1987; Grant 1986; Taufen et Marchetto 1989; MacLean 1990; Brimhall et al.
1991; Olsen et Grant 1991; MacLean et Barrett 1993). Nous tenterons également une
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réévaluation de certaines méthodes, par la confrontation de leurs différences et de leurs
similitudes. L'immobilité relative de Ir, Al et Ti sera considérée pour l'évaluation des teneurs
originales dans la roche-mère. Les diagrammes Eh - pH, log fÛ2 - pH, log H2 - pH
(Westland 1981; Brookins 1987; Mountain et Wood 1988; Wood et Mountain 1989; Jaireth
1992) nous permettront d'évaluer qualitativement la stabilité des espèces aqueuses des EGP,
à partir des déductions analogiques.
1.2.1 Concepts
La caractérisation géochimique du profil latéritique constitue un cadre de référence pour
le test du caractère résiduel ou supergène de la minéralisation en EGP à Musongati. Ce cadre
requiert des résultats analytiques des oxydes majeurs, traces et particulièrement les EGP et
les éléments des terres rares (REE). Le test a nécessité également des études pétrographiques
et minéralogiques, ainsi que des mesures de densité des échantillons. L'analyse des EGP a
attiré une attention particulière, car, mis à part le problème des effets de pépite, obtenir une
meilleure précision des analyses dans les sols est assez difficile (Morrissey 1988). Il y a plus
d'une centaine de minéraux porteurs d'éléments du groupe du platine (Cabri 1981), et il n'est
pas toujours possible de savoir si la méthode d'attaque utilisée est à 100% efficiente. Du
reste, les matrices des minéraux du groupe du platine (MGP) sont souvent très réfractaires.
Il arrive également que l'on trouve des EGP dans les collecteurs, et/ou dans les creusets
utilisés pour la préconcentration. L'utilisation du standard AX-90 nous permet de relever et
de corriger les erreurs analytiques éventuelles.
La quantification d'éléments lessivés, précipités ou résiduellement concentrés dans le
profil latéritique se fait à l'aide des méthodes de calcul de transfert de matière, connues
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surtout pour leurs applications dans les réactions metasomatiques (Gresens 1967; Nesbitt
1979; Potdevin et Marquer 1987; Maclean 1990; Olsen et Grant 1991; Brimhall et al. 1991).
Dans ces méthodes, on considère que les transferts de matière peuvent entraîner une variation
de volume et/ou de densité de la roche initiale. Les variations de chimisme observées en
quantités réelles nécessitent alors une référence. Celle-ci peut être chimique, si un élément
reste immobile, ou minéralogique si un minéral reste insoluble. La référence chimique ou
minéralogique est alors utilisée dans des diagrammes sur lesquels sont ensuite calculés les
gains ou les pertes des constituants de la roche, pour des différentes valeurs de son
changement de volume. Des programmes informatiques, SOMA-1, SOMA-2 et SOMA-3
ont été déjà conçus à cet effet (Appleyard et De Beer 1983).
Une méthode similaire a été utilisée par Taufen et Marchetto (1989) dans l'évaluation
des distributions des EGP de la mine O'Toole (Minas Gérais, Brésil), en prenant pour
référence l'Ir, considéré comme étant l'élément le plus immobile des EGP. L'Ir a été
également utilisé comme une référence chimique par Travis et al. (1976), dans une étude
d'évaluation des chapeaux de fer nickélifères en Australie Occidentale.
Grant (1986), Olsen et Grant (1991) ont proposé à leur tour la méthode d'isocon, ou
ligne formée d'un ensemble de points de même concentration géochimique, pour le calcul des
transferts de masse. Dans la méthode d'isocon, les équations de Gresens (1967) sont
réarrangées dans une relation linéaire entre la concentration des éléments dans la roche altérée
et dans la roche-mère. Les éléments immobiles génèrent alors une ligne droite, de pente
égale au rapport de la masse de l'échantillon original sur la masse de l'échantillon altéré. La
pente de l'isocon représente alors le changement de masse durant l'altération. La déviation
d'une concentration d'un élément de l'isocon, définit le changement de sa concentration par
l'altération. Cette méthode ne vise cependant qu'une réorganisation graphique pratique à
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partir des équations de Gresens (1967) et ne constitue donc pas en soi une nouvelle méthode
de quantification des transferts de matière.
L'hypothèse de solubilité et transport des EGP dans les solutions aqueuses traversant la
latérite, ou la stabilité des EGP et des minéraux qu'ils forment dans les conditions
supergènes, est souvent testée sur les diagrammes Eh - pH, log fO"2 - pH, log H2 - pH,
présentés et discutés par Westland (1981), Brookins (1987), Mountain et Wood (1988),
Wood et Mountain (1989), Jaireth (1992). D'après ces travaux, particulièrement ceux de
Jaireth (1992), il est possible d'estimer et même de retracer les conditions géochimiques
ayant prévalu lors de la distribution de l'or et des EGP dans les conditions supergènes, et en
l'occurrence dans les profils latéritiques. Jaireth (1992) utilise les rapports fluide / roche, et
le pourcentage poids des minéraux présents (magnetite, mica, kaolinite, hématite) dans la
roche-mère hypothétique, pour estimer les changements d'activité du platine et de l'or
dissous, ainsi que les variations correspondantes du pH et de l'étage d'oxydation lors des
interactions fluide-roche. Nous nous référerons souvent à ces travaux pour en tirer quelques
analogies avec les enrichissements des EGP dans les latérites nickélifères de Musongati.
Les analyses de la roche hôte pour les éléments majeurs et les éléments traces serviront
avant tout à la caractérisation géochimique et à l'identification des séquences latéritiques, au
moyen de leur normalisation par rapport aux valeurs de la roche-mère. Les REE sont
particulièrement utiles dans les études pétrogénétiques sur la roche-mère ultrabasique. Ces
éléments ont un comportement géochimique similaire, et tous sont trivalents dans la plupart
des conditions géologiques, mis à part l'Eu et le Ce. L'Eu est bivalent ou trivalent,
dépendamment de la fugacité d'oxygène. Le Ce peut devenir tetravalent sous des conditions
fortement oxydantes. Les spectres de variations des valeurs des REE de la roche-mère, leur
nor nalisation par rapport aux valeurs moyennes du manteau, et leur signature géochimique
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résultant principalement de la composition de la source et du pourcentage du degré de
fusion, serviront à la modélisation du magma parent. Dans les roches mafiques et
ultramafiques, la distribution du Ni, du Cu, de l'Au et des EGP est contrôlée par les
sulfures. L'Os, l'Ir et le Ru peuvent également rentrer dans l'olivine ou dans la chromite
(Barnes et al. 1988). Sous certaines conditions, les métaux nobles peuvent même rentrer
dans les phases fluides plutôt que dans les sulfures. Une étude comparative des teneurs en
Ni, Cu, Au et EGP des principales roches ultramafiques, avec celles de Musongati, sera donc
très informative quant à la connaissance de la nature de la source de la roche-mère et à la
modélisation de sa minéralisation en EGP.
1.2.2 Échantillonnage et travaux de terrain
Au cours des phases I (1973-1974), H (1976-1977) et m (1983-1984) de l'exploration
du dépôt latéritique nickélifère de Musongati (PNUD 1977; Exploration und Bergbau GMBH
1985), des forages orientés verticalement et pouvant atteindre la roche-mère ont été exécutés
sur les plateaux de Buhinda, Rubara et Geyuka. La troisième phase s'est plutôt concentrée
sur l'exploration détaillée de l'unité dunitique de Buhinda. Les échantillons utilisés dans ce
projet ont été principalement récoltés sur les carottes de quelques forages exécutés lors de la
troisième phase d'exploration (Exploration und Bergbau GMBH 1985) sur le plateau de
Buhinda, et pour lesquels les analyses en Pt, Pd et Rh ont été réalisées. Ceci nous a permis
de cibler les intervalles d'échantillonnage les plus intéressants au point de vue
métallogénique. Les échantillons des unités péridotitiques de Rubara et Geyuka ont été
récoltés sur les carottes des forages de la deuxième phase d'exploration (P1STUD 1977).
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Quatre forages (247, 269, 289 et 298) atteignant la roche-mère ont été extensivement
échantillonnés pour les raisons suivantes: a) suivre l'impact de la position topographique sur
l'évolution verticale du profil latéritique; b) le calcul des balances de masse. Les forages 247
et 269 ont été spécialement choisis pour l'étude des balances de masse (les variations des
bilans chimiques), parce qu'ils traversent tous les horizons latéritiques de l'unité dunitique de
Buhinda, et rentrent profondément dans la roche-mère. Leurs carottes sont encore
disponibles et en bon état de conservation. En outre, le forage 247 est le plus profond (150
m) de la troisième phase, et il est situé au centre de l'unité dunitique latéritisée de Buhinda,
tandis que le forage 269 est situé sur la pente ouest.
Les relations entre les unités dunitiques, péridotitiques et gabbronoritiques ont été






2.1 CONTEXTE GÉOLOGIQUE AFRICAIN
En Afrique, la croûte continentale (assemblages gneissiques) et la croûte océanique
(ceintures des schistes verts) connaissaient une coexistence répétitive avant c. 3550 Ma
jusqu'à c. 2450 Ma (Cahen et al. 1984). Les premiers processus de cratonisation sont
souvent situés aux environs de 3400 Ma, suite aux différents épisodes conjugués de
déformations, d'accrétion-différenciation et d'intrusions granitiques à l'échelle continentale
(Moorbath 1977). Les nouvelles données structurales, géochronologiques et
paléomagnétiques ont mis en évidence que de vastes plaques continentales existaient déjà au
Protérozoïque inférieur (Kroner 1977; Tarling 1980; Cahen et al. 1984). Plusieurs masses
continentales se seraient rattachées les unes aux autres, pour former autour de 2450 Ma
quelques masses continentales plus larges. Ces plaques ont été par la suite remaniées et
détruites par endroit par des ceintures mobiles linéaires, au cours des différents cycles
orogéniques qui ont marqué le continent (Clifford 1977). Le socle rocheux de l'Afrique
centrale est constitué de systèmes de ces roches precambriennes qui s'organisent en ceintures













Ceinture de la rivière Orange Craton Zimbabwe-Transvaal
Figure 2.1: Carte géologique simplifiée montrant les unités structurales majeures de
l'Afrique, et la position du Burundi dans la ceinture Kibarienne (Modifié de Clifford 1977)
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Quatre principaux cycles orogéniques caractérisent l'évolution précambrienne de
l'Afrique (Clifford 1970; Kroner 1977; Ledent 1979; Cahen et Theunissen 1980; Cahen et
Snelling 1984): a) l'orogénie Limpopo-Libérienne (Shamvaienne) (2700 ± 200 Ma), b)
l'Éburnéen (Huabien) (2000 ± 200 Ma), c) le Kibarien (Burundien-Karagwe-Ankoléen)
(1370 ± 25 Ma), et d) le Pan-Africain (Damarien-Katangien) (600 ± 200 Ma). Les
orogenèses hercyniennes et alpines se sont trouvées confinées au N-0 de l'Afrique et à la
ceinture du Cap (Afrique du Sud). Pour certains auteurs, l'évolution géotectonique de
l'Afrique est caractérisée par la croissance et la cratonisation progressive du continent, ainsi
qu'une formation de ceintures orogéniques de plus en plus jeunes autour de noyaux
archéens. L'orogénie Éburnéenne aurait entraîné la consolidation des zones suivantes: 1) les
noyaux de la Mauritanie, la Sierra- Leone et la Côte d'Ivoire ont formé le craton Ouest-
Africain, 2) les noyaux du Gabon, Cameroun et Kasaï ont donné le jour au craton Angola-
Kasaï, 3) les noyaux de Dodoma-Nyanza et de la Zambie ont formé le craton de Tanzanie, 4)
les noyaux de Zimbabwe et du Transvaal se sont consolidés pour former le craton
Zimbabwe-Transvaal. L'orogénie Kibarienne aurait permis une consolidation des cratons
Angola- Kasaï et Tanzanie en craton du Congo, et les cratons Rhodésie-Transvaal en craton
Kalahari. Les cratons Ouest-Africain, Congo et Kalahari auraient été consolidés par le Pan-
Africain, pour former par la suite un super craton Africain. Kroner (1977), Cahen et
Snelling (1984) considèrent que l'évolution de la structure géologique de l'Afrique est régie
par des phénomènes de destruction de plaques par des ceintures mobiles linéaires, plutôt que
par des phénomènes de croissance avec formation progressive des cratons. Ce modèle
suppose que de vastes plaques cratoniques continentales existaient déjà au Proterozoïque
inférieur. Un mouvement relativement réduit entre des massifs plus stables à l'intérieur de
ces plaques aurait conduit à la fermeture de petits bassins océaniques, à la forma.ion de
ceintures mobiles ainsi qu'aux linéaments horizontaux.
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Au niveau du Burundi, à l'est du bassin du Zaïre, deux importantes chaînes plissées se
croisent (figure 2.1): (1) la chaîne Kibara-Burundi-Karagwe-Ankole, traversant en direction
sud-sud-ouest/nord-nord-est le Katanga, le Kivu méridional, le Burundi, le Rwanda et le
sud-ouest de l'Ouganda; (2) la chaîne Ubende-Rusizi qui traverse en direction sud-nord, l'est
du Katanga, l'ouest du lac Tanganyika, du Burundi et du Rwanda. Le socle rocheux du
Burundi est formé presque exclusivement de roches appartenant aux chaînes Kibarienne
(protérozoïque) et Ubendienne (archéenne), coincées entre les cratons du Kasaï à l'ouest, de
la Zambie au sud et de la Tanzanie à l'est, qui ensemble forment le craton du Congo (figure
2.1).
Le massif ultrabasique de Musongati s'inscrit dans un éventail de complexes mafiques
et ultramafiques qui traversent les séquences de roches kibariennes, et forment un linéament
continu depuis le sud du Burundi jusqu'au lac Victoria sur 350 km de long, et 25 à 50 km de
large (figure 2.2; Tack et al. 1994; Niyondezo 1984; Van Straaten 1984).
2.2 CONTEXTE GÉOLOGIQUE DU BURUNDI
2.2.1 Aperçu géographique
La République du Burundi est située au coeur de l'Afrique, à la charnière de l'Afrique
Orientale et de l'Afrique Centrale, entre 2° 15 ' et 4° 28 ' de latitude sud, et entre 29° 00 ' et
30° 50 ' de longitude est. Ses pays limitrophes sont le Rwanda au nord, la Tanzanie à l'est
et au sud, le Zaïre à l'ouest (figures 2.2 et 2.3). Sa superficie est d'environ 28 000 km .^ Le
Burundi fait partie du domaine des fossés tectoniques d'Afrique Centrale, qui se traduit par
sa géomorphologie constituée de plaines à l'est et à l'ouest, d'un plateau central et de la crête
Zaïre-Nil.
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Métasédiments du Bukoban (Maiagarasien)
Ceintures mafiques et uitramafiques
Granites Kibariens
Métasédiments Kibariens (Burundien)






Figure 2.2: Carte géologique montrant la distribution des roches mafiques et uitramafiques
dans la branche occidentale du Rift Africain ( Modifié de Van Straaten 1984)
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phyllites, calcaires, dolomites. ?^-
Burundien: schistes, grauwackes,2 Y
< L d conglomérats, intrusions granitiques.<
Roches basiques et ultrabasiques indifférenciées
Roches ultrabasiques
Archéen: gneiss migmatitiques et
granitiques, amphibolites, métaquartzites.
Figure 2.3: Carte géologique du Burundi (modifié de Radulescu 1981).
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Celle-ci dont l'altitude atteint 2 670 mètres en son point culminant, longe le pays du nord au
sud, et partage son réseau hydrographique en deux grands bassins; celui du Nil et celui du
Zaïre. Le versant ouest de la crête correspond au fossé d'effondrement du rift, au sein
duquel se trouve le lac Tanganyika, à une altitude de 770 m. Le Burundi connaît un climat
tropical humide caractérisé par deux saisons principales: la saison des pluies (octobre-mai) et
la saison sèche (juin-septembre). Les précipitations atteignent 200O mm par an, et la
température moyenne oscille autour de 20° C.
2.2.2 Aperçu géologique
Hormis les formations sédimentaires et les roches basaltiques datant du Cénozoïque,
trois principales formations géologiques précambriennes forment le socle rocheux du
Burundi (figure 2.3): a) Le complexe archéen, constitué de gneiss migmatitiques et
granitiques, dans lesquels peuvent localement être intercalés des niveaux d'amphibolites et de
métaquartzites; b) la série protérozoïque Burundienne (Kibarienne), d'âge approximatif de
1.35 Ga, caractérisée par une alternance d'importantes séquences arénacées et pélitiques
(quartzites, schistes, grauwackes et conglomérats), qui reposent en discordance angulaire sur
l'Archéen (Gérards et Waleffe 1966; Cahen 1982; Cahen et al. 1984; Karayenga 1987); c) la
série Malagarazienne (0.9 Ga), l'unité précambrienne la plus récente qui repose en
discordance angulaire sur le Burundien, et qui se prolonge en Tanzanie où elle est dénommée
Bukoban (Cahen et Snelling 1974). Au Zaïre, elle se trouve être l'équivalent du "Katangien"
ou à d'autres formations rattachées au "Pan-Africain". Cette unité est formée de dolomites,
calcaires, phyllites, quartzites et conglomérats (Ntungicimpaye 1984).
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2.2.2.1 Le complexe archéen
Des formations archéennes, ayant évolué jusqu'au faciès granulite, et qui pourraient
être rattachées au Bouclier Tanzanien, ont été cartographiées au sud et au nord-est du
Burundi, dans les régions de Mugere, de Nyanza-lac et de Mugera (Theunissen et Klerkx
1980; Nzojibwami 1983). Elles sont constituées essentiellement de gneiss granitiques et
migmatitiques, dans lesquels peuvent être intercalés des niveaux d'amphibolites et de
métaquartzites. Le niveau de métamorphisme de ces roches se situe à la limite entre le faciès
des granulites et le faciès des amphibolites. Les datations effectuées sur des gneiss du S-O
du Burundi, et sur un granite gneissique du N-E du pays, donnent des âges situés entre 2610
Ma. et 2600 Ma (Ntungincimpaye 1984; Ledent 1979).
2.2.2.2 Le Burundien
Le Burundien est le nom local utilisé au Zaïre, au Burundi et au Rwanda pour désigner
le système des formations précambriennes qui forment l'une des principales unités
géologiques de l'Afrique Centrale, la ceinture Kibarienne, orientée NE-SO (figure 2.1).
Celle-ci est essentiellement formée de sédiments pélitico-arénacés et s'étend sur environ 1500
km vers le Nord-Ouest à partir de l'est de l'Angola, à travers le Zaïre, le Burundi, le Rwanda
jusqu'en Ouganda (Cahen et al. 1984). Les sédiments burundiens au Burundi, à part
quelques niveaux de calcaires représentés à l'ouest (Nzojibwami 1984), sont caractérisés par
une alternance d'importantes séquences arénacées et pélitiques (Gérards et Waleffe 1966;
Waleffe 1966; Cahen et al. 1984; Karayenga 1984).
Les formations burundiennes sont subdivisées en trois séries principales (Waleffe
1966; Karayenga 1984): a) la série inférieure constituée de bas en haut par les quartzites de
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Birime-Murore en contact avec le socle archéen, les schistes de Kayongozi, et les quartzites
de Muremera; b) la série moyenne par rapport à la série inférieure se caractérise par des
sédiments plus gréseux; elle est formée à la base par les quartzites de Muyinga, et au
sommet par des schistes généralement gréseux et souvent zonaires, de teinte rouge
dominante; c) la série supérieure est représentée par une sédimentation plus clastique, elle est
constituée par les quartzites de Kahororo, les quartzites de Kamaramagambo, et des schistes
rouges à gris au sommet. On remarque qu'à la base de chaque série burundienne, se trouve
une importante formation quaitzitique. Le Burundien inférieur et le Burundien moyen sont
caractérisés par des sédiments généralement bien classés, alors que le Burundien supérieur se
présente avec des faciès mal classés et conglomératiques. Le métamorphisme des formations
burundiennes se limite au domaine épizonal, le faciès amphibolite n'étant atteint que
localement et supposé en relation avec l'influence thermique des intrusions granitiques.
L'ensemble du Burundien a subi l'intrusion de roches d'affinité granitique en deux
étapes: syntectoniques et post-tectoniques (Sanschagrin et Mercier 1983; Theunissen 1984;
Klerkx 1984). Le magmatisme qui nous intéresse est cependant le magmatisme tardi-
kibarien, représenté par deux associations magmatiques: 1) les plutons granitiques alcalins,
dont un a donné l'âge Rb-Sr de 1137 Ma, et 2) les complexes mafiques et ultramafiques
localisés dans les formations burundiennes (Tack et al. 1990). Ces derniers longent le
Burundi du sud-ouest au nord-est, parallèlement à une zone de cisaillement NE-SO, de 25
km de large et 200 km de long (figure 2.3; Tack 1984; Klerkx 1984). Un âge Rb-Sr de 1236
Ma, basé sur deux paires phlogopite-calcite, a été obtenu sur le massif gabbronoritique
Mukanda-Buhoro (Tack et al. 1990). Ainsi, ils se trouvent tantôt associés au stade tardif de
l'orogenèse Kibarienne (Klerkx 1984; Tack et al. 1990), tantôt attribués à l'événement Pan-
Afric an (Tack & De Paepe 1983; Tack 1984). La zone de cisaillement ou couloir de
défoi mation qui traverse le centre-est du Burundi, et qui abrite les complexes basiques et
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ultrabasiques, présente une géométrie chevauchante et des mouvements relatifs d'écaillés
(blocs) imbriquées les unes dans les autres d'ouest en est (Tack 1990). Certains auteurs
interprètent l'accident tectonique recoupant les structures Kibariennes pour former le corridor
de déformation dans lequel sont localisées les complexes mafiques et ultramafiques, par un
modèle de subduction-collision avec obduction de la croûte océanique (Caron et al. 1987;
Chorowicz et al. 1988; Rumvegeri 1991). D'autres voient dans la ceinture Kibarienne, une
chaîne intracontinentale (autrement dit ensialique), et le corridor de déformation, le résultat
d'un décrochement sénestre tardi-kibarien (Klerkx et al. 1987; Lavreau et al. 1989; Tack
1990; Tack et Deblond 1990; Tack et al. 1993; Deblond 1993). Ces modèles ont des
incidences majeures sur la nature du complexe de Musongati et d'autres roches mafiques et
ultramafiques logées dans la zone de déformation qui recoupent la ceinture Kibarienne.
Ainsi, ils sont interprétés comme étant des écailles ophiolitiques selon le modèle de
subduction-collision avec obduction formant une zone de suture tardi-kibarien; ou comme
étant des intrusions litées dans les sédiments burundiens selon le modèle de la chaîne
ensialique favorisant un régime d'extension de la lithosphère et une montée des magmas
basaltiques dans le corridor de déformation. Les auréoles du métamorphisme de contact ainsi
que des rapports isotopiques initiaux ((87sr/86sr)i) à 1275 Ma de 0.7O8 dans les roches
basiques non-altérées, sont souvent rapportés comme l'argument de poids qui disqualifie la
nature ophiolitique des complexes mafiques et ultramafiques (Tack et al. 1990; Tack et
Deblond 1990; Deblond 1993). Nous verrons plus loin dans les chapitres de Géochimie et
de Minéralogie de la roche-mère, que la nature primitive du magma parent tholéiitique de ces
intrusions ne permet pas une distinction sans équivoque entre ces deux modèles.
Les minéralisations associées au magmatisme kibarien à tardi-kibarien comprend
essentiellement lei sulfures de Cu-Ni-Co de Kabanga en Tanzanie (Van Straaten 1984;
Deblond 1993), 1er minéralisations en Ni-Cu-Co-PGE de Musongati et les dépôts de Fe-Ti-V
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de Mukanda au Burundi (Niyondezo 1984; Jedwab 1987; Deblond 1993), plusieurs
minéralisations de Sn, Ta, W, Ta, Nb, Be, Au, REE, au Zaïre, au Rwanda, au Burundi, en
Tanzanie et en Ouganda.
2.2.2.3 Le Malagarazien
Le Malagarazien (0.9 Ga), du nom baptismal de Cahen et Lepersone (1967) pour
l'unité précambrienne la plus récente au Burundi, appartient au Précambrien Supérieur, et
plus précisément au Pan-Africain. Il affleure au sud-est du pays, où il repose en discordance
angulaire sur le Burundien (Waleffe 1965). Les séries équivalentes du Malagarazien portent
le nom de "Bukoban" en Tanzanie ou de "Katangien" au Zaïre (Cahen et Snelling 1974;
Cahen et al. 1984). Le Malagarazien comprend essentiellement quatre groupes lithologiques
(Waleffe 1965, 1966, 1969): a) le Groupe Mutsindozi formé de conglomérats, de quartzites,
de grès, de calcaires dolomitiques et de schistes calcaires; b) le Groupe Nkoma formé de
conglomérats, de quartzites et de phyllades; c) le Groupe Mosso, constitué de laves
amygdaloïdes et de calcaires silicifiés; d) le Groupe Kibago constitué de quartzites, de grès et







Le massif ultrabasique de Musongati est situé dans la partie centre-est du Burundi,
caractérisée par un climat tropical humide, des températures moyennes de 20 °C et des pluies
de 1200 mm/an. Les formations géologiques locales appartiennent aux ensembles
Malagarazien et Burundien. Les formations burundiennes du sous-groupe de Musongati,
dont la structure majeure a la direction NE-SO (Theunissen 1984), sont constituées par des
roches pélitico-arénacées, comprenant des schistes gréseux, des grès et des quartzites
micacés. Des venues volcaniques sont intercalées dans ces roches (Karayenga 1984;
Karayenga 1987). Le burundien est traversé par deux ensembles intrusifs (figure 3.1): (1) le
massif gabbronoritique de Buhoro au Nord (Elkem a/s engineering 1984), et au Sud (2) le
massif intrusif de Musongati. La relation entre ces deux massifs intrusifs est incertaine.
Radulescu (1981) considère que ces massifs sont indépendants, tandis que Deblond (1993)
indique que le massif de Mukanda-Buhoro constitue le prolongement septentrional du massif
de Musongati. On rapporte dans la sous-formation de Musongati, u n métamorphisme
thermique lié à la mise en place de ces massifs qui se manifeste par une présence fréquente de
muscovite, biotite de néoformation, andalousite, des cornéennes particulièrement en bordure
de Buhoro et de Musongati (Waleffe 1965,1979; Klerkx 1984; Deblond 1993).
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3.2 CONTEXTE GÉOLOGIQUE DU COMPLEXE DE MUSONGATI
Le complexe de Musongati s'étend, sensu lato, sur une unité dunitique à l'est (~ 6
comprenant le plateau de Buhinda; une unité péridotitique au centre (~ 23
couvrant les plateaux de Rubara et Geyuka; et une unité mafique à l'ouest (~ 26
comprenant les sous-ensembles de Macu, Mwiriba, Mutanga, Makakwe et Kivoga (figure
3.1). Sur le plan structural, les unités dunitique et péridotitique de Musongati sont peu
affectées par la tectonique cassante. Il apparaît seulement quelques dislocations ou failles
mineures, mises à part les grandes failles bordières qui sont plus ou moins parallèles à la
périphérie de l'intrusion. Ces grandes failles sont de toute évidence antérieures à la mise en
place du corps intrusif de Musongati. Elles résulteraient de la tectonique cassante lors de
l'orogénie Kibarienne (1.35 Ga). Les limites N-E et S-E des unités dunitique et péridotitique
ont le caractère de failles verticales en contact avec les phyllades entourant le Burundien
inférieur. La limite ouest de l'unité péridotitique est en contact avec des gabbronorites qui
semblent faire partie du massif intrusif basique de Buhoro au nord, abritant un grand
gisement titano-vanadifère (Elkem a/s Engineering 1984). Sur la carte géologique (figures
3.1 et 3.2) construite sur base des compilations des données géologiques et de l'interprétation
d'images satellites (Deblond 1993), on observe une manifestation prononcée de failles
longitudinales chevauchantes dans l'unité mafique. Les observations géologiques ont
également mis en évidence une variation latérale des faciès pétrographiques, qui rattachent
indubitablement les unités mafiques de Macu, Mwiriba, Mutanga, Makakwe, Kivoga, et
probablement Mukanda-Buhoro au complexe de Musongati. À l'est, on observe une dunite

















Figure 3.1: Carte géologique montrant les principales unités lithologiques du complexe de Musongati
modifié de Deblond 1993), ainsi que l'emplacement des échantillons utilisés dans cette étude. La
ocalisation mentionnée avec des chiffres indique l'emplacement et le numéro d'un forage, tandis que
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Figure 3.2: Carte géologique montrant l'aggrandissement à partir de la figure 3 .1 , de .'unité dunitique
de Buhinda et l'unité péridotitique de Rubara, sur lesquelles nous avons effectué un échantillonnage
détaillé. La localisation mentionnée avec des chiffres indique l'emplacement et le numéro d'un forage
andis que la localisation mentionnée par des lettres indiquent les affleurements.
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L'âge radiométrique (sur les zircons) de la mise en place des unités mafiques et ultramafiques
est estimée à 1275 ± 10 Ma (U/Pb) (Tack et al. 1993).
Les interprétations pétrogénétiques du complexe de Musongati ont beaucoup varié dans
le temps depuis sa découverte en 1972. Selon les travaux du PNUD (1977), le complexe de
Musongati est le résultat de la remontée à partir des failles profondes d'une masse
ultramafique cristallisée en profondeur. Conformément à ce modèle, les gabbros et les
norites à l'ouest du massif seraient des massifs indépendants, mis en place avant la remontée
des unités dunitiques et péridotitiques, considérées comme des lambeaux tectoniques
enracinés vers le sud et s'amincissant en profondeur. Sur la carte géologique au 1/100 000
(feuille Mwishanga), Waleffe (1979) interprète la mise en place du complexe de Musongati
dans un état semi-fluide. Le complexe est ici considéré comme un ensemble comprenant une
masse gabbronoritique à l'ouest et une masse ultrabasique à l'est. Rombouts (1981) note que
les limites du complexe de Musongati sont parallèles à des niveaux repères de la formation
burundienne encaissante, et que la foliation dans les roches basiques est parallèle à la
stratification des roches métasédimentaires de l'encaissant. Il en conclut que le complexe
mafique-ultramafique de Musongati s'est mis en place sous forme de lopolite, et que ce
dernier a basculé vers l'ouest avec son encaissant. Il suppose en outre, que le complexe
basique de Mukanda-Buhoro est le différenciât du massif ultrabasique de Musongati, dont
l'allongement excessif vers l'est serait le résultat des mouvements tectoniques postérieurs.
Aujourd'hui, l'interprétation du complexe de Musongati et d'autres complexes qui jalonnent
le couloir de déformation, s'inscrit dans l'interprétation de l'évolution de la chaîne
Kibarienne. Pour certains chercheurs, ces complexes représentent des intrusions litées,
mises en place lors d'un épisode tardi-kibarien auquel s'associent des granitoïdes alcalins
(Klerkx et al. 1984; Tack et al. 1992; Deblond 1993). Pour d'autres, il s'agit des écailles
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ophiolitiques, mises en place dans un régime de subduction-collision avec formation d'une
zone de suture (Kampunzu et al. 1986; Chorowicz et al. 1988; Rumvegeri 1991). Dans
l'étude de la roche-mère, les données géochimiques et minéralogiques (Chapitre 4) semblent
appuyer l'hypothèse des intrusions litées, bien que la plupart des valeurs utilisées se placent
plutôt dans le domaine commun aux ophiolites et aux intrusions litées.
3.3 GÉOLOGIE DU GISEMENT LATÉRITIQUE NICKÉLIFÈRE DE
MUSONGATI
Le gisement latéritique nickélifère de Musongati dont l'altitude oscille autour de 1700
m, s'étend par dessus les plateaux de Buhinda (5.5 km^), Rubara (11 km^) et Geyuka (11.5
km2) (PNUD 1977). Vu de dessus, le gisement latéritique nickélifère a la forme d'un
triangle isocèle mesurant 11 km sur les deux côtés, et dont la base orientée NS montre une
longueur de 6 km (figures 3.1 et 3.2). Depuis la découverte du gisement en 1972, trois
phases d'exploration du gisement (1972-73; 1976-77; 1983-84) par des campagnes de
forages, des reconnaissances géologiques, géophysiques et géochimiques ont été effectuées
par le Gouvernement du Burundi, avec l'assistance du PNUD et de la Banque Mondiale
(PNUD 1977; Exploration und Bergbau GMBH 1985). Les deux premières phases ont mis
en évidence des réserves géologiques atteignant 75.5 Mt (1.5% Ni) à Buhinda, 50 Mt
(1.23% Ni) à Rubara, et 62.2 Mt (1.09% Ni) à Geyuka, pour une teneur de coupure de 0.8%
Ni . Lors de la troisième phase (1983-1984), une importance particulière a été portée sur
l'unité dunitique et la "zone cible" choisie à l'intérieur du plateau de Buhinda de par ses
teneurs élevées en nickel (Exploration und Bergbau GMBH 1985). Les réserves prouvées de
la "zone cible" sont estimées à 30 millions de tonnes de minerai, avec une teneur moyenne de
1.62% Ni, pour une teneur de coupure de 0.8% Ni, soit 472 mt de Ni, 88.8 mt de Cu, 34.4
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mt de Co, 8.45 mt de Pt et 15.13 mt de Pd. Sur la base des réserves prouvées de la "zone
cible", Musongati est classé parmi les dix meilleurs gisements latéritiques de Nickel au
monde. Sur base des teneurs moyennes, le Burundi se hisse au 8e rang mondial (Cowan
1991).
Le gisement latéritique nickélifère de Musongati atteint 82 mètres de profondeur
(épaisseur), et couvre une superficie d'environ 30 km2. Le profil latéritique comprend de
haut en bas quatre principaux horizons: le sol latéritique, la cuirasse, la ferralite, et la
saprolite. Les concentrations exploitables de Ni, Cu, Co sont réparties dans la zone
ferralitique sous la cuirasse, et les plus fortes concentrations sont généralement limitées à la
partie inférieure dans la zone saprolitique. Les analyses des EGP dans le profil latéritique,
afin de définir clairement leur répartition, font défaut ou sont très incomplètes. Seul Deblond
(1993) a effectué une analyse sommaire de la minéralisation des métaux nobles dans la roche-
mère, mais les résultats analytiques de son étude sont malheureusement restés confidentiels.
Quelques minéraux du groupe du platine ont été également trouvés dans les péridotites
(Jedwab 1987). Nous verrons plus loin dans le paragraphe de la géochimie des EGP, que la
roche-mère latéritisée avait hérité des quantités primaires appréciables en ces métaux, dont la
redistribution dans le profil latéritique nécessite des conditions d'oxydo-réduction
appropriées, et qu'on peut rencontrer dans les latérites nickélifères.
CHAPITRE IV




CARACTÉRISTIQUES PÉTROGRAPHIQUES ET GÉOCHIMIQUES DU
COMPLEXE DE MUSONGATI
4.1 INTRODUCTION
Ce chapitre vise la détermination et la description détaillée des minéraux constitutifs et
des minéraux métalliques de la roche-mère, à partir de l'examen microscopique de 60 lames
minces polies et de l'analyse macroscopique de 11 échantillons de l'unité dunitique, 24
échantillons de l'unité péridotitique, et 4 échantillons de l'unité mafique. Les échantillons
proviennent pour la plupart des forages orientés verticalement, et pouvant atteindre la roche-
mère (figures 3.1 et 3.2). Certains échantillons ont été cependant récoltés sur les rares
affleurements du complexe, dans des ravins ou au bord des cours d'eau. Les méthodes
analytiques utilisées pour les études géochimiques sont relatées dans la section 4.2. Les
compositions chimiques des phases minérales primaires silicatées, chromifères, sulfurées et
arsénifères ont été déterminées à l'aide des analyses à la microsonde électronique de
l'université du Québec à Chicoutimi. L'étude pétrochimique a été réalisée sur la base des
analyses chimiques recueillies sur 38 échantillons de la roche-mère (Tableaux 4.6,4.7,4.8 et
4.9). Les analyses chimiques globales ont été recalculées sur une base anhydre. Le rapport
Mg# ((MgO/(MgO+FeO)) a été calculé après la soustraction de la quantité de fer liée aux
sulfures (FelSI), et le calcul de FeO dans les silicates à partir de Fe2Û3 total:
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FeO = [Fe2O3 - (FelSI) * 79.84)] * 0.899
ou
FeO = [Fe2O3 * 0.699 - FelSI] * 1.2286
Le mode de calcul de la quantité de fer dans les sulfures (FelSI) est exposée dans la section
4.4.2.4, relative à la composition des sulfures.
Une seule étude pétrographique sérieuse a été effectuée sur ces roches (Debond 1993).
Malheureusement, la plupart des données tant géochimiques que mineralogiques ont été
consignées dans des rapports et annexes auxquels nous n'avons pas pu avoir accès, à cause
de leur caractère strictement confidentiel.
Le but de cette étude consiste à fournir des données pétrographique s et géochimiques,
sur lesquelles nous nous appuyons pour discuter les différents aspects petrogénétiques des
unités lithologiques du complexe de Musongati. Dans un cadre métallogénique, une emphase
particulière sera mise sur la géochimie des EGP avant la latéritisation, afin de suivre leurs
distributions dans la roche de départ, et leurs redistributions dans le profil latéritique
nickélifère.
4.2 Méthodes analytiques
Le broyage de roches se fait à l'aide d'un pulvérisateur en carbure de tungstène à
l'Université du Québec à Chicoutimi (UQAC). Au total, 120 g de poudre sont requis pour
chaque échantillon; 20 g sont utilisés pour l'analyse des oxydes majeurs, 50 g pour l'analyse
des EGP, 2 g pom l'analyse des terres rares et 30 g pour les densités. Les mesures de
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densité sont faites sur des poudres avec un solvant d'alcool, à cause de la structure poreuse
des latérites. Le reste a été utilisé dans la détermination des minéraux par la méthode de
diffraction des rayons-X (XRD). Pour la roche-mère, suite aux premières analyses qui
montraient des niveaux de REE en dessous de la limite de détection, nous avons procédé au
second broyage à l'aide d'un pulvérisateur en alumine, ainsi qu'une seconde analyse de
contrôle par activation neutronique (INAA).
Les oxydes majeurs et traces sont analysés au moyen de la fluorescence des rayons X
(XRF) par les laboratoires géochimiques de l'Université McGill.
Nous avons analysé les REE par activation neutronique (INAA) à l'UQAC, en utilisant
la méthode de Bédard et Barnes (1990). Les échantillons sont d'abord activés par le réacteur
nucléaire "SLOWPOKE" (Safe Low Power Kritical Experiments) de l'institut de génie
énergétique de l'école polytechnique à Montréal. Le temps d'irradiation est de 4 heures avec
un flux de neutrons de 5 X 1011 cm s"1. Le délai de lecture à Chicoutimi est entre 6 et 10
jours.
Nous avons également analysé les EGP par INAA à l'UQAC, et au moyen de la
méthode de Steele (1975). Ils sont d'abord préconcentrés par pyrolyse de la pastille de Ni-S
("fire assay") (Robert et al. 1971). La pastille est ensuite broyée, puis dissoute dans 400 ml
d'acide chlorhydrique. Les EGP sont récupérés par la suite sur un papier filtre millipore, qui
est ensuite envoyé pour irradiation dans le réacteur nucléaire "SLOWPOKE". Pour l'analyse
des éléments qui possèdent une demi-vie entre 3 et 7 jours (Pt, Os, Ir, Ru, Au), la procédure
d'irradiation et de lecture est la même que pour les éléments traces. Seul le délai entre
l'irradiation it la lecture est plus court et se situe entre 5 et 7 jours. Pour les éléments ayant
une courte demi-vie comme Pd et Rh, les comptages sont faits à Montréal par le laboratoire
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de génie énergétique à Montréal. L'utilisation du standard AX-90 nous permet de contrôler
la qualité des analyses.
Après une étude structurale et texturale au microscope optique, les constituants
minéraux ont été par la suite analysés à la microsonde électronique. Cette analyse se fait à
l'UQAC, sur une microsonde électronique de marque ARL-SEMQ, équipée de 4
spectromètres variables à dispersion de longueur d'ondes (WDS), et d'un détecteur à énergie
dispersive (EDS) de marque Tracor-Noran possédant une fenêtre au béryllium et une
résolution de 143 eV. Toute la microsonde est gérée par un système de microanalyse
quantitative TN-5500. Les analyses des silicates sont traitées par le programme de correction
de matrice Bence-Albee. Les analyses des oxydes et des sulfures sont traitées par le
programme de correction de matrice ZAF. Ces programmes corrigent pour le numéro
atomique (Z), l'absorption (A), et les effets de fluorescence (F). Le voltage d'opération est
de 20 kV pour les analyses des silicates, et de 15 kV pour les analyses des sulfures. Les
limites de détection sont de 0.3 à 0.5% pour analyses EDS, et de 0.03 à 0.15% pour les
analyses WDS.
Pour l'olivine, les concentrations en Si, Fe, Mg sont déterminées par EDS pendant un
temps de comptage de 100 secondes, et les concentrations en Ni, Mn, par WDS pendant un
temps de comptage de 40 secondes.
Pour le pyroxene, les concentrations en Si, Fe, Mg, Ca sont déterminées par EDS
pendant un temps de comptage de 100 secondes, et les concentrations en Ti, Al, Mn, Cr, Na,
par WDS pendant un temps de comptage de 25 secondes
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Pour la chromite, les concentrations en Cr, Fe, Al, sont déterminées par EDS pendant
un temps de comptage de 100 secondes, et les concentrations en Ti, Mg, Mn pendant un
temps de comptage de 40 secondes.
Pour le plagioclase, les concentrations en Si, Al, Ca et Na sont déterminées par EDS
pendant un temps de comptage de 100 secondes.
Pour les sulfures, les concentrations en S, Fe, Ni, Cu sont déterminées par EDS, et les
concentrations en Pt, As, Co par WDS, dans les deux cas, pendant un temps de comptage de
40 secondes.
Les standards naturels d'Astimex ont été utilisés pour l'olivine, le pyroxene, la
chromite et le plagioclase. La pentlandite " Astimex" a été utilisée comme standard pour les
sulfures (Ni, Fe, S), la cobaltine "Astimex" pour l'As et le Co, et la chalcopyrite "Canmet"
pour le Cu.
4.3. PÉTROGRAPHIE
Les résultats de l'analyse pétrographique et les calculs normatifs CIPW sont projetés
sur des diagrammes ternaires Ol-Opx-Cpx et Pl-Opx-Cpx (figure 4.1). On observe sur ces
projections, les compositions minéralogiques des trois principales unités de roches qui
forment le complexe intrusif de Musongati: 1) l'unité dunitique, 2) l'unité péridotitique
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Figure 4.1: Projections ternaires Ol-Opx-Cpx et Pl-Opx-Cpx normatifs illustrant:
a) la nomenclature des roches provenant des unités dunitique et péridot'tique, et
b) des roches gabbroïques. La majorité des roches ultramafiques sont représentées
par des harzburgites, des dunites et des péridotites à plagioclase, tandis que les roches




L'unité dunitique comprend les dunites de Buhinda qui, macroscopiquement, sont
finement à moyennement grenues, massives, homogènes, de couleur noir à noir verdâtre,
avec de faibles disséminations de sulfures (planche 1). Elles ne montrent ni structure
magmatique, ni foliation, ni déformation, à part quelques structures pouvant être confondues
avec les "comb structures". Grâce à l'analyse des sections transversales et perpendiculaires
des échantillons prélevés sur les carottes de sondage, nous avons pu nous rendre compte que
ces structures représentent plutôt des réseaux de veines minéralisées (oxydes et hydroxydes
de fer, sulfures altérées) et/ou serpentinisées, postérieures à la phase principale de la
serpentinisation, synchrones à un stress tectonique et une déformation mineure post-
intrusionnels. Les réseaux de fractures et de veines, à orientation horizontale et/ou verticale
et/ou oblique sans aucune préférence particulière, sont manifestement minéralisés grâce à la
circulation des fluides hydrothermaux. Souvent, la dernière déformation est plus minéralisée
que les précédentes.
Description microscopique
La minéralogie primaire de l'unité dunitique, mise en évidence par l'examen
macroscopique et microscopique des échantillons de Buhinda, est constitué par l'olivine (Ol),
l'orthopyroxène (Opx), le clinopyroxène (Cpx), la biotite (Bi), les spinelles (Sp), et une
partie importante des sulfures tels que la pentlandite (Pn), la pyrrhotite (Po), la chalcopyrite
(Cp) et la pyrite (Py).
Planche 1: Photographie d'une dunite massive, noire, non-déformée (échantillon 247-
150).
Planche 2: Photomicrographie en lumière polarisée de la dunite (échantillon 247-150).
Les cristaux d'olivine essentiellement idiomorphes forment des adcumulats compacts et
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Les principaux minéraux secondaires dont la formation est chronologiquement liée à la
serpentinisation sont la serpentine (Ser), la chlorite (Chi), les carbonates (Carb), le talc, les
oxydes et les hydroxydes de fer, ainsi qu'une partie des sulfures. Les processus de
serpentinisation et de l'altération hydrothermale se conjuguent parfois pour former des
sulfures secondaires et des micas.
L'olivine (0.1-8 mm) constitue 20 à 70% de la roche à texture originellement
granulaire. Les cristaux d'olivine sont idiomorphes, parfois hypidiomorphes, formant des
adcumulats bien compacts et massifs, avec très peu d'espaces interstitiels (planche 2). Tous
les grains d'olivine sont craquelées et serpentinisées. La majorité des reliques (0 0.6 mm)
sont étonnamment fraîches et claires, entourées souvent d'une couronne de masses d'oxydes
et d'hydroxydes de fer.
Le pyroxene (0.4-5 mm; 1 à 5%) forme des grains exclusivement xénomorphes,
dérivés de la solidification du liquide interstitiel entre les minéraux cumulus d'olivine, et
montrant souvent une texture poecilitique. Dans les espaces interstitiels, ils sont parfois
associés avec les micas, les sulfures et les spinelles. Les grains de pyroxene ont été altérés
bien avant les grains d'olivine, et les grains de l'orthopyroxène avant ceux du
clinopyroxène. Ces derniers se montrent plus résistants à l'altération que les grains de
l'orthopyroxène, et s'altèrent essentiellement en ouralite. Dans la plupart des cas, les
pyroxenes sont altérés à partir des clivages ou des bordures en bastite, magnésite, chlorite, et
rarement en ouralite. Parfois, le produit d'altération des pyroxenes consiste en une masse
amorphe, brune-noire, en association avec la magnésite et la serpentine. Il n'est pas rare
qu'on les retrouve complètement recouverts par des sulfures (la pyrrhotine et la pentlandite),
qui sont souvent broyés et altérées en magnetite et en hématite. Il se pourrait que la plupart
des sulfures interstitiels soit postcumulus, et existait avant la serpentinisation, et ne représente
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donc pas des produits de la circulation des fluides hydrothermaux. Toutefois, il reste clair
que l'altération des pyroxenes avant l'olivine, suppose une circulation hydrothermale tardi-
ou postmagmatique, qui emprunte les espaces interstitiels comme voies de circulation, et
attaquent ainsi en premier lieu les pyroxenes intercumulus.
Les serpentines forment 20 à 70 % de la roche. Elles se développent d'abord à partir
des craquelures dans les cristaux d'olivine, avec souvent une cristallisation concomitante des
sulfures et des oxydes ou hydroxydes de fer. Les espèces de serpentine les plus répandues
sont l'antigorite et la chrysotile dans les craquelures des divines, et la bastite sur les
pyroxenes. Les antigorites riches en fer sont colorées en vert ou en jaune verdâtre. Les
masses d'apparence amorphe sont des serpentines isotropes en association avec des
hydroxydes, qui se développent sur les reliques des cristaux d'olivine ou de pyroxene, et
constituent généralement le premier noyau de déposition et d'accumulation de produits
d'altération (planche 3). Nous les avons baptisés "boueurs", de par leur tendance à
récupérer et à retenir tous les déchets bourrés d'éléments chimiquement moins mobiles laissés
derrière par les fluides latéritisants. Du reste, les boueurs servent facilement de lieu de
redéposition de certains éléments incapables de rester en solution à cause des changements
physico-chimiques de celle-ci.
Les réseaux de serpentinisation sont répandus dans le temps suivant leurs signatures
géométriques, mais l'ensemble montre une texture réticulée. Les structures de "peau de
léopard" ou "zébrée" sont également bien développées par endroit, parfois alignées suivant
l'orientation de la fracturation ou du stress tectonique. On peut observer tantôt des grains
d'olivine envahis par des masses de serpentine sans orientation particulière, tantôt des grains
d'olivine traversés dans leur ensemble par un réseau géométrique de veines de serpentine
(planche 4).
Planche 3: Photomicrographie a) en lumière polarisée, et b) en lumière
naturelle, montrant une dunite en serpentinisation avancée, ainsi que la
première étape de la formation des "boueurs", et les structures de peau de
léopard ou zébrée (échantillon 249-50-55).
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PLANCHE 3b
Planche 4: Photomicrographie a) en lumière polarisée, et b) en lumière
naturelle, montrant une dunite recoupée par un réseau géométrique de veines
remplies de serpentines, de divers oxydes et hydroxydes. Ce réseau de
veines se superpose à la serpentinisation hydrothermale à travers les





En général, la serpentinisation de l'olivine est considérée comme un processus
d'altération entraînant une augmentation de volume. Ainsi, lorsque l'olivine englobée dans
un cristal d'un pyroxene s'altère en serpentine, on assiste à des craquelures qui se
développent et traversent le pyroxène-hôte de l'olivine en serpentinisation (planche 5). Ces
fissures se remplissent à leur tour de serpentine. Souvent, les craquelures liées à la
serpentinisation ne s'étendent pas aux grains de pyroxene qui occupent les espaces
interstitiels entre les cristaux d'olivine serpentinisés. Ils sont plutôt recoupés par les
craquelures de la deuxième et de la troisième génération, qui sont visiblement liées à un
événement tectonique. Du reste, les deux dernières générations de fissures s'avèrent être les
plus minéralisées. On observe également la serpentinisation dans les dunites qui suit les
déformations tectoniques des cristaux d'olivine. Par endroits, la serpentinisation emprunte
deux patrons de fractures qui recoupent plusieurs cristaux d'olivine à la fois, formant un
angle de 45° au point d'intersection. On observe ainsi toutes les phases de serpentinisation
de l'olivine, depuis la roche faiblement altérée, avec quelques veinules dispersées
d'antigorite, jusqu'aux textures où quelques parcelles des grains d'olivine craquelée ont
survécu à la serpentinisation, représentant la base de la saprolite (planche 3).
On a recensé dans certains échantillons (235-63-64, 306-43-44), jusqu'à 5 étapes de
serpentinisation:
1) le premier épisode consiste en serpentinisation à partir des craquelures. Cette étape
se termine avec la formation d'un ruban d'antigorite qui remplit la craquelure, ou deux
bandes d'antigorite rangées de part et d'autre de la partie centrale de la craquelure. Cette
partie centrale est généralement claire limpide à ce stade de serpentinisation, au cours duquel
elle sertie canal d'écoulement de solutions et non de déposition des produits d'altération.
Planche 5: Photomicrographie en lumière polarisée d'une harzburgite
montrant la texture poeciloblastique. Lorsque l'olivine est englobée dans un
pyroxene, sa serpentinisation entraîne une augmentation de volume,





2) la deuxième et la troisième génération de serpentines sont liées aux veinules qui
recoupent à la fois plusieurs grains d'olivine et des espaces interstitiels. Ces veinules sont
également serpentinisées, mais beaucoup plus minéralisées que la première génération. La
rencontre entre ces deux générations de veinules serpentinisées donnent lieu à une
accumulation de minéralisation beaucoup plus importante. On pense que la minéralisation
aux lieux de jonction entre ces deux générations de veinules serpentinisées est le résultat de la
conjugaison des fluides minéralisateurs qu'elles drainaient.
3) la quatrième génération de serpentine est due à l'injection d'autres solutions
magnésiennes dans les craquelures qui vont jusqu'à former au moins cinq bandes d'antigorite
et de chrysotile fibreuse perpendiculaire aux épontes, de part et d'autre de la partie médiane.
4) la cinquième génération est plutôt liée à l'altération de basse température ayant
entraîné une minéralisation en forme de scie ou de dents vers les centres des bandes des
anciennes serpentines qui servent d'écoulement des produits mis en solution, ou d'injection
de nouvelles solutions, et à l'étape finale d'un front d'avancement d'oxydes et d'hydroxydes
qui envahissent et remplacent progressivement les reliques des cristaux d'olivine. La forme
dentelée ou en forme de scie montrent souvent une étape avancée de la circulation des fluides
minéralisés et une déposition des résidus en place des olivines serpentinisées. L'avancement
d'un front de minéralisation du milieu de la craquelure vers le centre des reliques des cristaux
d'olivine, en se substituant par occasion à une pure serpentinisation, constitue une nouvelle
étape de l'altération à la fois de la serpentine et des reliques d'olivine, conduisant au
remplacement des silicates par des oxydes et des hydroxydes, à travers le lessivage
progressif du magnésium et de la silice. La dernière étape de serpentinisation recoupe les
précédentes et les remobilise, et se trouve être la plus minéralisée.
48
Les carbonates (2-5%) sont essentiellement constituées de magnésite résultant de
l'altération des pyroxenes. Elles forment parfois la frange entre les reliques d'olivine et les
serpentines. On les retrouve également dans des veines et des fractures qui recoupent les
silicates primaires et les sulfures, ainsi que leurs produits d'altération. Elles sont donc
tardives, et remplacent souvent les serpentines, comme on peut le voir sur une section
transversale d'une veine à la planche 6. Dans la partie centrale de la veine, les serpentines
nickélifères et les carbonates forment parfois des textures colloformes concentriques au coeur
desquelles pointent des matières amorphes, les boueurs. On remarque que le long de la
veine, s'accumulent progressivement des oxydes et des hydroxydes de fer, formant ainsi une
bande qui récupère tous les éléments difficilement mobilisables.
La biotite (0.1- 1 mm; 1-5%) est exclusivement interstitielle, postcumulus, et ne
montre que des formes xénomorphes. Elle a beaucoup résisté à l'altération. La biotite est
intimement associée aux pyroxenes et à la minéralisation. Elle est parfois le produit
d'altération de ces derniers à côté de la serpentine, des carbonates et de la chlorite.
Le talc résulte de l'altération précoce des olivines et/ou des serpentines. Parfois, il
constitue le produit de transition entre les olivines en décomposition et les serpentines en
formation. On le retrouve également en association avec les carbonates dans les fractures et
les veines. On pense que l'altération hydrothermale a fait que le CO2, dégagé par les fluides
d'altération se combine avec la serpentine pour former le talc et les carbonates.
Planche 6: Photomicrographie a) en lumière polarisée, et b) en lumière
naturelle, montrant une veine recoupant les dunites, remplie d'un mélange de






Plus de 90% des sulfures observées occupent les espaces interstitiels entre les cristaux
d'olivine et en contrôlent les contours, en épousant leurs formes concaves, triangulaires ou
en "Y" (planche 7). Ils se trouvent souvent en association spatiale avec les pyroxenes. Ils
sont souvent bréchifiés, altérés, puis remplacés par la magnetite, l'hématite et la maghémite.
On observe également des sulfures d'origine hydrothermale en partie ou complètement sur les
pyroxenes interstitiels. On retrouve également des néoformations de sulfures (la pentlandite,
la chalcopyrite et la pyrite) entre les cristaux d'olivine en serpentinisation et dans les veinules
tardives qui les recoupent. Les sulfures non-altérés qui jalonnent les veinules tardives
minéralisées forment incontestablement des sulfures secondaires. La plupart des sulfures
observés est probablement postcumulus, bien que l'origine hydrothermale soit bien présente
pour une bonne partie d'entre eux.
La pentlandite (0.1-4 mm) est le minéral sulfuré le plus abondant qui constitue 40% à
50% des sulfures. La pentlandite forme des masses granulaires allotriomorphes, fracturées,
altérées , en association avec la chalcopyrite et la pyrrhotine (planche 8). On la retrouve aussi
sous formes de rubans discontinus dans les fissures secondaires. On observe rarement des
exsolutions de la pentlandite dans la pyrrhotine. La pentlandite est souvent altérée à partir des
clivages ou des fissures en violarite et en magnetite, ou en s'entourant d'une bande de
maghémite. Elle s'altère également en minéral jaune, la bravoïte, pouvant être confondu avec
la chalcopyrite. La bravoïte peut remplacer complètement la pentlandite, mais en garde les
plans de clivage.
Planche 7: Photomicrographie en lumière réfléchie d'une harzburgite,
montrant que les sulfures occupent souvent les espaces interstitiels entre les
cristaux d'olivine, en contrôlent même parfois le contour en épousant leurs
formes concaves, triangulaires ou en "Y". La seconde génération de sulfures
occupe surtout un réseau de fractures lié à un événement tectonique
(échantillon 269-40-45).
Planche 8: Photomicrographie en lumière réfléchie d'une pentlandite
allotriomorphe, en association avec la pyrrhotine et la chalcopyrite, occupant
les espaces interstitiels entre les grains d'olivine, ou remplissant les fractures
sous forme de rubans, dans un échantillon d'une harzburgite. La pentlandite






La pentlandite remplace parfois isomorphiquement les pyroxenes à partir des bordures, et
l'on peut retrouver des agrégats allotriomorphes de pentlandite formant dans leur ensemble
une couronne autour d'une relique de pyroxene. On retrouve également la pentlandite dans
les veines sous forme de rubans pouvant atteindre 3 mm de long. Les plans de clivage de la
pentlandite sont remplis parfois de pyrite blanche, non-déformée et non altérée. Les agrégats
de pentlandite ont subi au moins deux générations de fractures: une ductile et une autre
fragile. Les fractures fragiles sont remplies essentiellement de silicates, alors que les
fractures ductiles sont bourrées d'oxydes, d'hydroxydes, de bravoïte et de violante.
La pyrrhotite (0.1-2 mm) est formée d'agrégats allotriomorphes souvent isolés, et
quelquefois associés avec la pentlandite et la chalcopyrite. Elle montre rarement les
exsolutions en flammes de pentlandite. Elle occupe également les espaces interstitiels, les
fractures ou les joints, et se rencontre quelquefois en inclusions dans les spinelles. On
observe souvent des rubans de pyrrhotite remplissant les veines qui recoupent les dunites.
La chalcopyrite (0.01-0.8 mm) constitue près de 15% des sulfures et forment des
masses granulaires allotriomorphes en association avec la pentlandite et/ou la pyrrhotite. On
la retrouve également sous forme de gouttelettes dans les veinules secondaires, ou sous
forme de rubans qui en tapissent les plans médians. Elle s'altère en covellite et en cuprite.
En association avec la pentlandite, elle fait partie des sulfures qui parfois se forment sur les
pyroxenes dans les espaces interstitiels entre les cristaux d'olivine en serpentinisation.
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LES SPINELLES CHROMIFÈRES
Les spinelles (0.01-0.6 mm; 2%) présentent des formes arrondies, idiomorphes à
hypidiomorphes, rarement xénomorphes. Elles sont souvent regroupées dans les espaces
interstitiels entre les grains d'olivine, ou entre les grains d'olivine et les grains de pyroxene,
ou en association avec le pyroxene interstitiel (planches 9 et 10). On observe rarement de
petites inclusions (0 0.1 mm) plus ou moins arrondies, disséminées à travers les grains
d'olivine. Les plus gros cristaux sont dans les espaces interstitiels en association avec le
pyroxene. La plupart restent assez frais, mis à part les couronnes de maghémite qu'ils
développent par endroits (planche 11) au fur et à mesure que l'on s'approche de la saprolite.
Les spinelles sont quelquefois en relation spatiale, et probablement génétique, avec les
sulfures. Ces derniers se retrouvent parfois en inclusions plus ou moins arrondies (0 0.1
mm) dans les grains de spinelles (planche 12). Les spinelles sont parfois recoupés par le
même réseau de fractures fragiles qui recoupent la dunite. On observe souvent une formation
spontanée de sulfures dans la partie de la fracture qui traverse la chromite (planche 13).
En résumé, les observations pétrographiques suggèrent que l'olivine, les spinelles
chromifères, et probablement une partie des sulfures, forment des phases cumulus, alors que
le pyroxene cristallise à partir du liquide piégé.
Planche 9: Photomicrographie d'une harzburgite a) en lumière polarisée, b) en
lumière naturelle et c) en lumière réfléchie montrant une accumulation de
spinelles chromifères aux formes arrondies, idiomorphes à hypidiomorphes,







Planche 10: Photomicrographie en lumière réfléchie d'une harzburgite,
montrant une population de grains de spinelles chromifères coincés entre les
grains d'olivine. On peut observer que le stress tectonique qui affecte la
roche a également touché les grains de spinelles (échantillon 306-43-44).
Planche 11 : Photomicrographie en lumière réfléchie d'un grain de spinelle





Planche 12: Photomicrographie en lumière réfléchie d'une dunite, montrant
une pentandite broyée et une inclusion de pyrrhotite dans un grain de spinelle
chromifère (échantillon 249-50-55).
Planche 13: Photomicrographie en lumière réfléchie d'une dunite, montrant la









L'unité péridotitique comprend d'est en ouest les lherzolites de Marumanga (d'après le
ruisseau qui sépare les plateaux de Buhinda et de Rubara, appelé également Mukibuye dans
les rapports du PNUD 1977), et les péridotites des plateaux de Rubara et Geyuka. La zone
de transition entre les sous-plateaux dunitique de Buhinda et péridotitique de Rubara est
parfois appelée l'unité Iherzolitique de la Marumanga (Deblond 1993). La vallée de
Marumanga est essentiellement formée de lherzolites non-déformées, sans aucune structure
magmatique particulière. On y observe cependant des mégacristaux de Cpx, mesurant
jusqu'à 10 cm de long et 5 cm de large, englobant parfois des cristaux d'olivine et de
plagioclase. Contrairement à l'homogénéité des dunites de Buhinda et des lherzolites de
Marumanga, les péridotites de Rubara et Geyuka sont caractérisées par de grandes variations
pétrographiques, qui s'expriment en une alternance de lherzolites, harzburgites, wehrlites, et
webstérites. Nous n'avons pas pu malheureusement avoir des échantillons représentatifs de
cette unité, bien que plusieurs forages y aient été exécutés lors de la première phase
d'exploration du gisement latéritique de Musongati 1973-1974 (PNUD 1977). Les rapports
du PNUD (1977) mentionnent également des teneurs élevées en PGE (Pt+Pd+Rh = 4.25
ppm) dans le forage F59, sur l'intervalle compris entre 411 et 418 m, et dont nous n'avons
malheureusement pas pu retrouver les échantillons.
Description microscopique
L'examen microscopique de l'unité péridotitique montre la composition minéralogique
moyenne suivante: 01 (0.4-8 mm)-35%, Ser-10%, Opx (2-4 mm)-l%, Cpx (2-26 mm)-32%,
PI (0.2-3 mm)-15%, Séricite-2%, Carb-2%, Biotite (1-2 mm; 0.5-1%), Opaques-3%.
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Les cristaux d'olivine sont cumulus, hypidiomorphes, quelquefois idiomorphes,
trapus ou arrondies. La particularité texturale frappante est la prédominance de cristaux
hypidiomorphes d'olivine, dont les formes diverses vont de l'habitus prismatique allongé et
allongé aux formes arrondies ou trapues, sans montrer aucune orientation particulière. La
texture granulaire essentiellement poecilitique est dominante (planche 14). On rencontre
souvent des grains d'olivine xénomorphes, englobés dans des grains de clinopyroxène
maclé. Les cristaux d'olivine sont altérés en serpentine à partir des craquelures et des
fissures tectoniques qui recoupent les cristaux.
Les fractures qui recoupent les minéraux sont de deux générations (planche 15): a) la
première est beaucoup plus fine et a laissé des marques sur plusieurs grains; celle-ci est suivie
par l'ouralitisation et la carbonatation; on ne voit pas de minéralisation en sulfures liée à cette
génération; b) la deuxième génération est plus réduite en nombre de veines, mais celles-ci
sont généralement plus larges (0.04- 0.2 mm) que celles de la première génération; les veines
de la deuxième génération sont en majorité minéralisées en sulfures et oxydes nickélifères, et
recoupent la magnésite et l'ouralite précédemment formées.
On distingue au moins 3 étapes de serpentinisation, même à Marumanga où la roche est
relativement fraîche et peu déformée: la première est liée aux craquelures habituelles des
cristaux d'olivine, la deuxième et la troisième suivent les fractures qui recoupent la roche et
semblent former chacune un réseau de veinules subparallèles. Ces deux dernières étapes de
serpentinisation sont accompagnées d'une minéralisation qui oblitère et remplace les
serpentines par des oxydes secondaires.
Planche 14: Photomicrographie en lumière polarisée d'une péridotite à
plagioclase, montrant une texture granulaire poeciloblastique. Les grains
d'olivine serpentinisée et de plagioclase sont englobés dans le pyroxene
(MUS-1).
Planche 15: Photomicrographie en lumière naturelle d'une dunite, montrant






Le clinopyroxène est dominé par des cristaux poeciloblastiques qui s'altèrent en
magnésite, et qui sont en étroite association avec le plagioclase qui s'altère à son tour en
séricite. On observe sur le terrain des mégacristaux de clinopyroxène qui englobent à la fois
des grains d'olivine et de plagioclase. Ceci laisse supposer que le plagioclase et l'olivine ont
cristallisé avant les pyroxenes. L'apparition du clinopyroxène et du plagioclase de
composition labradonte-bytownite suggèrent également une évolution graduelle du magma de
Buhinda vers Rubara. Cette évolution est perceptible dans les variations des compositions
chimiques du plagioclase dans les péridotites et dans les gabbronorites (voir section 4.3.4).
L'orthopyroxène (bronzite) se retrouve également dans les espaces interstitiels, mais
il est manifestement moins abondant que le clinopyroxène. Sous l'action des fluides
deutériques et/ou météoriques, les cristaux d'orthopyroxène se transforment progressivement
en chlorite, en calcite et/ou en ouralite.
Les cristaux de plagioclase (labrador-bytownite) idiomorphes peuvent cependant être
englobés par le clinopyroxène dérivé du liquide résiduel, bien qu'il occupe souvent les
espaces interstitiels et montre des formes xénomorphes. Les grains de plagioclase sont plus
altérés que ceux du pyroxene. On les trouve recouverts ou remplacés par des oxydes en
masses brunâtres ou grisâtres.
Les carbonates forment des agrégats compacts dans les espaces interstitiels, sur les
grains de pyroxene ou de plagioclase, ou dans les microfractures. La magnésite se manifeste
sous forme de masses sur la serpentine résultant elle-même de l'altération de l'olivine et de
l'orthopyroxène. Ces agrégats s'altèrent à leur tour en limonite et talc. La magnésite est très
connue dans les milieux hydrothermaux, ce qui expliquerait son association étroite avec les
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pyroxenes plutôt qu'avec les olivines moins touchées par la circulation des liquides résiduels
et hydrothermaux.
La biotite est relativement fréquente, quoique en petites quantités, dans les espaces
interstitiels. On pense qu'elle est le résultat de la cristallisation fractionnée du magma, dont
les liquides résiduels devenaient de plus en plus riches en Fe2+ et K+, entraînant l'apparition
de la biotite et du clinopyroxène ferro-magnésien dans les interstices.
Les minéraux opaques primaires sont formés de pentlandite (0.03-0.8 mm),
pyrrhotine (0.1-1.5 mm), chalcopyrite (0.05-0.8 mm), spinelles (0.1-0.5 mm), arséniures
(0.05-0.3 mm), ainsi que les oxydes et les hydroxydes de fer. Les minéraux opaques sont
constitués d'une part de minéraux cryptocristallins secondaires, des oxydes et des
hydroxydes essentiellement associés aux serpentines; et d'autre part par des sulfures
primaires ou secondaires, et des spinelles associés aux pyroxenes interstitiels ou parfois aux
joints entre les cristaux d'olivine.
Les sulfures et les spinelles sont essentiellement concentrés dans les espaces
interstitiels en association avec les plages de pyroxene ou de plagioclase, entre les bordures
des silicates interstitiels postcumulus et les grains d'olivine cumulus, quelquefois entre les
grains d'olivine et rarement sous forme d'inclusions dans les cristaux d'olivine. On observe
également des sulfures secondaires dans les veines et veinules qui recoupent la roche. Dans
les microfractures, les sulfures sont souvent logés dans la partie centrale, sous forme de
rubans ou de traînées disséminées, ou au milieu des autres minéralisations secondaires et
dont ils épousent la forme rubanée et allongée.
Contrairement à la prédominance de la pentlandite observée dans l'unité dunitique de
Buhinda, la pyrrhotite constitue le minéral sulfuré le plus abondant dans les unités
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péridotitiques de Rubara et Geyuka. Elle est formée d'agrégats granulaires allotriomorphes,
souvent altérées en magnetite, hématite et maghémite. La pentlandite se présente sous forme
de plages granulaires indépendantes ou associés avec la pyrrhotine, ou avec la chalcopyrite,
ou les trois à la fois. H n'y a pratiquement pas de lamelles d'exsolution de pentlandite dans la
pyrrhotite. L'intercroissance pentlandite-chalcopyrite-bravoïte est cependant très prononcée.
La pentlandite est souvent altérée en violante et en bravoïte. Les spinelles sont idiomorphes,
parfois hypidiomorphes, peu altérés en magnetite en maghémite.
On rencontre des arséniures surtout dans l'unité péridotitique de Rubara. Elles
forment des plages granulaires hypidiomorphes, à l'intérieur des agrégats de pyrrhotine
(planche 16), et montrent des variétés de couleur allant de gris clair, à blanc. À côté de la
pentlandite, les arséniures sont de couleur blanc éclatant. On les observe souvent en
association étroite avec les plages de Po-Pn-Cp (planche 17). On peut supposer une
formation des arséniures par exsolution à partir d'une solution solide monosulfuré riche en
arsenic. Les veines qui recoupent les spinelles montrent un remplissage prononcé de sulfures
arsénifères, ce qui laisse suggérer également qu'une partie des arséniures pourrait être
d'origine hydrothermale et contemporaine à la serpentinisation.
En résumé, les observations pétrographiques suggèrent que l'olivine, les spinelles
chromifères et parfois le plagioclase constituent des phases cumulus. Le pyroxene cristallise
des liquides captés interstitiels.
Planche 16: Photomicrographie en lumière réfléchie d'une harzburgite,
montrant un grain de niccolite dans la pyrrhotite (échantillon 58-136).
Planche 17: Photomicrographie en lumière réfléchie d'une harzburgite,
montrant une association des sulfures (pentlandite et chalcopyrite) et des














La pétrographie de l'unité gabbronoritique a été décrite en détail par Deblond (1993),
sous la dénomination de zone basique subdivisée en sous-zones et en unités pétrographiques.
Dans notre étude pétrographique des unités mafiques, nous nous sommes limités à un
échantillon de norite de Mwiriba (BD-23), deux échantillons de norite de Makakwe (BD-21
et BD-22), un échantillon du massif anorthosito-noritique de Macu (BD-24), un échantillon
de gabbronorite de Buhoro (BD-25). L'emplacement des échantillons est indiqué sur la carte
géologique du complexe de Musongati à la figure 3.1.
4.3.3.1 Norites de Mwiriba et Makakwe
Les norites de Mwiriba et Makakwe sont leucocrates, massives, non-déformées et à
granularité moyenne (planche 18). On observe une faible linéation magmatique à Mwiriba,
tandis qu'une foliation N-S est bien exprimée à Makakwe. Les affleurements de Makakwe
montrent également des alternances de lits riches en minéraux mafiques avec des lits riches en
plagioclase. Les lits à prédominance de plagioclase sont plus homogènes, montrant souvent
une linéation des minéraux de plagioclase qui suit plus ou moins celle des pyroxenes, bien
que ces derniers soient plus allongés. On observe également des enclaves de blocs de roches
plus claires qui suivent la foliation des pyroxenes. On suppose que ces blocs représentent
l'encaissant emporté dans la cheminée lors de la cristallisation. L'examen microscopique
montrent les compositions minéralogiques suivantes: PI (0.2-3 mm; 50-70%), Opx (0.2-8
mm; 25-46%), Cpx (0.4-1 mm; 1-3%), Bi (0 8 mm; 0.5-1%); Chl ( 0 1 mm; 0.5-1%),
Séricite (0 < 1 mm; 1-4%), Opaques-1%. Les cristaux de plagioclase souvent séricitisés se
présentent sous forme de plaquettes polysynthétiques, en majorité hypidiomorphes, parfois
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automorphes, montrant une linéation minérale à peine perceptible. De petits cristaux de
plagioclase (0 0.4 mm), idiomorphes ou subautomorphes, présentant des fois des couronnes
de réaction, se retrouvent souvent englobés à l'intérieur des oikocrysts d'orthopyroxène,
affichant par là une texture micropoecilitique dans une norite dominée par une texture
hypidiomorphe granulaire. Ceci suppose un processus de refroidissement et de cristallisation
suffisamment lent et par lequel, les minéraux ont été ségrégués par des processus de
differentiation gravitationnelle. L'orthopyroxène et le plagioclase cristallisent en même
temps, et parfois dans l'ordre Pl-Opx-Cpx-Chl-Sér.
Les grains de pyroxene sont prismatiques, allongés, idiomorphes ou hypidiomorphes,
rarement xénomorphes. Les cristaux ne sont ni zones, ni maclés. On n'a pas observé de
lamelles d'exsolution. Presque tous les grains ont des bordures altérées en ouralite, minéral
fibreux de couleur pâle. L'ouralite est spatialement associée aux plans de clivage, et surtout
aux bordures qui offrent l'accès et la possibilité de circulation aux fluides hydrothermaux, par
les espaces interstitiels entre les minéraux. L'ouralite est produite par l'hydratation des
cristaux de pyroxenes, en formant essentiellement des franges réactionnelles aux bordures.
La composition chimique de l'ouralite est proche de celle du hornblende. La linéation
magmatique est beaucoup plus nette en observant les grains de l'orthopyroxène qui sont
souvent allongés dans une même direction. Les grains de clinopyroxène montrent des
cristaux xénomorphes, avec des bordures faiblement altérées en ouralite. Ils sont de très
petite taille (0 0.6 mm), et ne représentent en moyenne que 0.5% des échantillons.
Les minéraux opaques sont essentiellement formés de pyrrhotine (0.3-1 mm), de
pentlandite (0.05-0.1 mm), et de chalcopyrite (0.01-0.2 mm), de magnetite et d'hématite. À
Mwiriba, ces sulfures se retrouvent dans les minéraux de plagioclase ou de pyroxene sans
qu'il se manifeste une préférence particulière. À Makakwe, la plupart des sulfures sont situés
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entre les grains de pyroxene et de plagioclase, entre les cristaux de plagioclase et parfois au
sein des cristaux d'orthopyroxène. Le principal minéral sulfuré est la pyrrhotite montrant des
exsolutions de pentlandite sous forme de flammes, à partir des bordures ou directement à
l'intérieur des agrégats granulaires allotriomorphes dont il est constitué. Elle s'altère en
bordure en covellite. La pyrrhotite se trouve aussi parfois en association avec la chalcopyrite.
Celle-ci se trouve également dispersée à travers les microfractures qui traversent les grains
d'orthopyroxène par endroits. On n'observe pas de spinelles dans les norites analysées. La
magnetite et l'hématite (<0.15 mm) sont essentiellement disséminées dans les cristaux
d'orthopyroxène.
4.3.3.2 Gabbronorites de Macu et de Buhoro
Les gabbronorites de Macu ont été étudiées à partir des échantillons récoltés sur affleurements
de la colline de Macu (ou Macumu), en face de Geyuka, à 2 km de la vallée de la rivière de
Gihehe et à 1600 m d'altitude (BD-24). Les gabbronorites de Buhoro ont été observées à 2
km de l'école de Ruhanza, vers la mission catholique de Buhoro (BD-25). Ce sont des
roches massives et homogènes, moyennement grenues, formées de plagioclase, de pyroxene,
avec près de 1% de sulfures disséminés. Les minéraux de plagioclase montrent des formes
prismatiques allongées, qui ensemble avec le pyroxene affichent une lamination magmatique
de la roche gabbronoritique. À Buhoro, le pyroxene montre souvent des mégacristaux de
plus de 10 cm de long.
L'analyse microscopique montre les compositions minéralogiques moyennes
suivantes: PI (0.2-3 mm)-55%, Opx (0.4-2.5 mm)-25%, Cpx (0 0.4 mm)-15%, Bi ( 0 2
mm)-l%, Chl-1%, Opaques-1%, Quartz < 0.5%. Les échantillons représentent une
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gabbronorite de structure granulaire, avec une nette foliation magmatique, et sans aucune
fracturation ou influence tectonique.
Le plagioclase montre de grandes lattes polysynthétiques, hypidiomorphes à
idiomorphes, souvent allongées et rectangulaires. Les grains de pyroxene sont prismatiques,
souvent allongés et maclés, parfois arrondis, avec des sections octaédriques bien
caractéristiques. Les formes observées sont hypidiomorphes à xénomorphes. On rencontre
souvent des exsolutions lamellaires de clinopyroxène dans l'orthopyroxene.
L'orthopyroxene est toujours plus altéré que le clinopyroxène (pigeonite) (planche 19). Dans
les mégacristaux (poeciloblastes) d'orthopyroxene, on peut retrouver à la fois des cristaux de
clinopyroxène et de plagioclase automorphes englobés. Le pyroxene s'altère facilement en
magnésite, tandis que les grains de plagioclase s'altèrent en séricite.
Les minéraux opaques sont formés de pyrrhotine (0.09-0.5 mm), de pentlandite
(0.01-0.1 mm) et de chalcopyrite (~ 0.01 mm). Ils constituent des agrégats granulaires
allotriomorphes, entre les grains de plagioclase ou au sein des grains de pyroxene. Les
plages de sulfures les plus larges sont surtout associées aux plages de l'orthopyroxene. On
observe également quelques petits grains de sulfures au sein des grains de plagioclase.
Presque tous les grains de pyrrhotite présentent des exsolutions de pentlandite en forme de
flammes dentelées. La chalcopyrite se trouve souvent associée à la pyrrhotite et à la
pentlandite dans les mêmes agrégats granulaires allotriomorphes.
Planche 18: Photomicrographie en lumière polarisée d'une norite de Mwiriba
(échantillon BD-23), montrant une foliation à travers l'allignement des grains
de plagioclase et d'orthopyroxène.
Planche 19: Photomicrographie en lumière polarisée d'un gabbronorite de
Macu (échantillon BD-24), montrant des grains d'orthopyroxène zébrée avec






4.3.4 Composition chimique des phases silicatées primaires
Parallèlement à l'évolution chimique globale des unités lithologiques ou
pétrographiques du complexe de Musongati, nous avons étudié l'évolution chimique des
phases silicatées telles que l'olivine, le clinopyroxène, l'orthopyroxène et le plagioclase, à
l'aide des analyses à la microsonde électronique.
Au sein de l'unité dunitique de Buhinda, les teneurs en forstérite des cristaux d'olivine
analysés montrent de faibles variations qui se situent entre 87.6 et 88.6 %Fo (tableau 4.1a)
L'unité péridotitique montre à son tour des variations de 82.5 à 86.3%Fo. L'olivine est plus
magnésienne au niveau des dunites et ses concentrations en FeO augmentent progressivement
aux niveaux sus-jacents. Par contre, les concentrations en nickel diminuent au fur et à
mesure que l'on passe des dunites aux péridotites. Les cristaux d'olivine englobés dans les
oikocrysts de pyroxenes enregistrent les plus fortes concentrations en nickel pouvant
atteindre en moyenne 0.25% NiO.
Les compositions chimiques du clinopyroxène montrent un Mg# qui décroît fortement
des dunites aux péridotites, et varie de 92.3 à 86.9 (tableau 4.1b). De façon similaire, Cr2C>3
varie de 1.22% dans les dunites à 0.78% dans les péridotites. Les teneurs en Na20, TiO2 et
AI2O3 augmentent généralement des dunites aux péridotites, et le niveau de leurs moyennes
indique que les grains de clinopyroxène sont sodiques, titanifères et plus ou moins alumineux
par rapport aux autres minéraux mafiques. Leurs concentrations en Cr2O3 sont stables sur
toute la zone ultramafique (les unités dunitique et péridotitique) et montrent des variations des
moyennes entre 1.09 et 1.14.
Tableau 4.1: Composition chimique des phases sillcatées du complexe de MusongatI































































































































































































































Tableau 4.1 (suite): Composition chimique des phases siiicatées du complexe de Musongati






























































































































































































Tableau 4.1: Composition chimique des phases sllicatées du complexe de Musongati


















































































































































































































































































































































Tableau 4.1 (suite): Composition chimique des phases siilcatées du complexe de Musongatl:


































































































































































































































Tableau 4.1: Composition chimique des phases siiicatées du complexe de Musongati:




















































































































































































































































































































































Tableau 4.1 (suite): Composition chimique des phases sliicatées du complexe de Musongatl:




















































































































































































































































































































































Tableau 4.1 (suite): Composition chimique des phases slllcatées du complexe de MusongatI:



















































































































































































































































Les compositions chimiques de l'orthopyroxène déterminées sur les échantillons des
unités dunitique (Buhinda), péridotitique (Rubara et Geyuka), et noritique de Makakwe
(tableau 4.1c) sont pour le moins surprenantes, puisqu'elles ne concordent plus avec la
typologie établie des unités rocheuses. Le Mg# enregistre ses faibles valeurs de 73.1 à 74.3
au sein de l'unité dunitique, alors qu'il augmente de 86 à 87.6 au sein de l'unité péridotitique,
et atteint 75.4 à 77.8 dans les unités gabbronoritiques. De façon similaire Cr2O3 varie de
0.21 à 0.28% dans les dunites, de 0.19 à 0.82% dans les péridotites, et de 0.37 à 0.51%
dans les gabbronorites. Parallèlement, on observe également le Ti qui varie de 0.26 à 0.39%
dans les dunites, 0.09 à 0.37% dans les péridotites et 0.08 à 0.37% dans les gabbronorites.
Ces résultats confirment que l'orthopyroxène dans les dunites cristallise à partir du liquide
résiduel.
Tout comme l'orthopyroxène, les cristaux de plagioclase analysés montrent des
compositions qui ne suivent pas l'évolution des types de roches ci-haut identifiés (tableau
4.1d). L'unité dunitique montre des cristaux de plagioclase souvent altérés et dont les
analyses souffrent de problème de fermeture. Les résultats obtenus dans les unités
péridotitique et mafique montrent des variations en %An de 80.6 à 83.8, et de 85.2 à 88.7
respectivement. Ceci serait également dû à la nature interstitielle du PI dans les roches
ultramafiques. Ceci pourrait en partie expliquer le passage graduel des roches ultramafiques
porteuses de plagioclase à l'ouest, aux norites et gabbronorites à l'est, à partir d'un même
magma parent. Toutefois à cause des processus de serpentinisation qui ont touché toutes les
roches ultramafiques, les compositions chimiques des minéraux à elles seules ne pourraient
aboutir à une conclusion pétrogénétique sans équivoque. Ainsi, les transferts de Mg de
l'olivine, l'altération précoce de l'orthopyroxène et du plagioclase dans les unités dunitique et
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péridotitique, et même l'altération tardive du clinopyroxène et les pertes partielles en Ca et en
Si, sont autant de phénomènes qui compliquent les interprétations. Dans la section suivante
(4.4), nous avons alors entrepris une étude géochimique globale pour étayer non seulement
l'histoire de la cristallisation de la roche-mère du complexe latéritisé de Musongati, mais aussi
son aspect métallogénique.
4.3.5 Composition chimique des phases chromifères
4.3.5.1 Introduction
Les principaux éléments chimiques constitutifs des minéraux qui rentrent dans la
structure stoechiométrique des spinelles chromifères, se comportent de façon contrastée
durant la fusion partielle et la cristallisation fractionnée. Le Cr et le Mg rentrent dans les
solides, tandis que l'Ai rentre dans les liquides résiduels. En outre, le partage de Mg et de
Fe2+ entre les spinelles, les magmas silicates et les autres minéraux primaires, accuse une
forte dépendance à la variation des températures, alors que le rapport Fe2+/Fe3+ est très
sensible aux variations de la fugacité d'oxygène (Roeder et al. 1979). Ces caractéristiques
ont été exploitées pour étudier les compositions des spinelles à l'équilibre avec les roches-
hôtes, pouvant refléter les conditions ou processus de mise en place de ces dernières. Il est
aujourd'hui reconnu que les compositions des spinelles chromifères peuvent servir
d'indicateur pétrogénétique et de cadre tectonique pour les complexes ophiolitiques et les
intrusions litées (Dickey 1975; Irvine 1977; Dick et Bullen 1984; Leblanc et Nicolas 1992;
Stowe 1994).
Dans cette section, nous utiliserons les données des analyses à la microsonde
électronique pour tenter une distinction du complexe de Muso îgati entre les ophiolites et les
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intrusions litées (tableaux 4.2 et 4.3). Dans les calculs de la formule structurale, le Fe3+ a été
calculé à partir du Fe total, sur la base stoechiométrique des chromites. Dans la formule
générale des spinelles chromifères (Mg, Fe2+) (Cr, Al, Fe3+)2O4, on suppose également que
le rapport R3+/R2+, est de 2/1 (R3+ = Cr, Al, Fe3+; R2+ = Mg, Fe2+, Mn) (Deer et al. 1989).
4.3.5.2 Interprétation des résultats
Les rapports Cr# (Cr/(Cr+Al)), Mg# (Mg/(Mg+Fe2+)), Cr/Fe* (Fe*=Fe2++Fe3+) et les
teneurs en Ti et en Mn, calculés à partir des pourcentages cationiques (tableau 4.3) ont été
sélectionnés afin de procéder à la vérification de la validité des hypothèses privilégiant les
ophiolites ou les intrusions litées pour la mise en place du complexe de Musongati.
Le rapport Cr#
L'AI se substitue aisément au Cr dans les spinelles, si bien que même une faible
décroissance en Cr# à travers une séquence litée est souvent attribuée à l'appauvrissement en
Cr dans le liquide résiduel. Pour les ophiolites, sections de la lithosphère océanique
subductées, les larges variations en Cr# constituent la caractéristique géochimique la plus
distinctive des autres complexes de roches mantelliques. En effet, les ophiolites montrent de
larges fluctuations du rapport Cr# de l'ordre de 0.10 à 0.85, même à l'intérieur d'un seul
complexe. Ceci représenterait les différents degrés croissants de fusion partielle du matériel
mantellique parent (Stowe 1994), la cristallisation aux différentes températures, la roche
mantellique hôte, la profondeur, etc. Les spinelles des cumulats accusent les plus faibles
valeurs, ce qui les distinguent sensiblement des chromites podiformes.
Tableau 4.2: Composition chimique des spineiles chromifères des unités dunltique et péridotitique du complexe de Musongatl
(* = Les valeurs utilisées ont été préalablement recalculées à 100%). On n'a pas observé une quelconque zonation chimique parmi les grains

































































































































































































































































































Tableau 4.2 (suite): Composition chimique des spineiles chromifères des unités dunltique et péridotitique du complexe de MusongatI
(* = Les valeurs utilisées ont été préalablement recalculées à 100%). On n'a pas observé une quelconque zonation chimique parmi les grains












































































































































































































































































Tableau 4.2 (suite): Composition chimique des spineiles chromifères des unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati
(* = Les valeurs utilisées ont été préalablement recalculées à 100%). On n'a pas observé une quelconque zonatlon chimique parmi les grains












































































































































































































































































Tableau 4.2 (suite): Composition chimique des spineiles chromifères des unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati
(* = Les valeurs utilisées ont été préalablement recalculées à 100%). On n'a pas observé une quelconque zonation chimique parmi les grains











































































































































































































































































Tableau 4.2 (suite): Composition chimique des spinelles chromifères des unités dunitlque et péridotitique du complexe de MusongatI
(* = Les valeurs utilisées ont été préalablement recalculées à 100%). On n'a pas observé une quelconque zonation chimique parmi les grains








































































































































Tableau 4.3: Tableau comparatif des compositions chimiques des chromites des ophiolites, des intrusions litées et du complexe
intrusif de Musongati (les valeurs des ophiolites et des intrusions litées sont tirées de Irvine 1977, Dick et Bullen 1984, Stowe 1994).
(N.B.: Les complexes lités archéens dans les gneiss à haut degré de métamorphisme, ainsi que les complexes des ceintures






























Les intrusions litées se distinguent des ophiolites par un Cr# élevé et relativement
constant. Le Cr# dans les intrusions litées s'étend sur un intervalle restreint, qui pour la
plupart d'entre elles se situe entre 0.60-0.80.
Le Cr# du complexe de Musongati qui varie entre 0.56-0.71 ne démontre pas une large
fluctuation, mais les valeurs se placent dans le domaine transitionnel riche en Cr, entre les
ophiolites et les intrusions litées sur le diagramme Cr# versus Mg# (figure 4.2, tableau 4.3).
Le rapport Mg#
Contrairement au rapport Cr#, le rapport Mg# n'est pas sensible au degré de la fusion
partielle. En revanche, il est hautement sensible au degré de la cristallisation fractionnée, en
particulier celle de l'olivine (Wilson 1984), qui peut se trouver sur la cotectique avec la
chromite et précipiter simultanément (Irvine 1977). Les ophiolites montrent généralement un
rapport Mg# de départ assez élevé d'environ 0.60. Ce rapport reste plus ou moins constant
au sein d'un même complexe. La plupart des ophiolites ont un Mg# généralement supérieur à
celui des intrusions litées et qui se situe entre 0.55-0.80. Par contre, les intrusions litées ont
un Mg# relativement bas (0.15-0.70) et très variable de la base au sommet, en réponse à la
cristallisation fractionnée, d'autant plus que Fe2+ dans le magma résiduel décroît avec le
degré de la différenciation du magma parent. Le Mg# des chromites du complexe de
Musongati varie entre 0.26-0.58. Sur le diagramme Cr# versus Mg# (figure 4.2), en
comparaison avec les intrusions litées (Great Dyke, Bushveld, Stillwater et Bird River) et les
ophiolites (Troodos, Bay of Islands et Oman), on peut constater que certains échantil'ons du
complexe de Musongati se placent dans le domaine transitionnel entre les deux cadres
tectoniques. Cependant, sa tendance aux intrusions litées est assez perceptible, à travers les
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larges variations en Mg# et un Cr# presque constant. Ceci pourrait suggérer que le magma
parent tholéiitique du complexe de Musongati était peu évolué par rapport aux magmas
parents des intrusions litées.
Le titane: Ti
Le titane est souvent décrit comme le meilleur indicateur de la differentiation
magmatique, pouvant séparer les domaines des ophiolites du type alpin de ceux des
intrusions litées et des complexes du type alaskan ou concentrique, sur le diagramme
discriminant Cr-Al-(Fe3++Ti) (Dickey 1975; Jan et al. 1985; Teigler et Eales 1993).
Cependant, sur le diagramme Cr-Al-(Fe3++Ti), le complexe de Musongati ne se démarque
pas sensiblement des ophiolites (figure 4.3). Toutefois, selon Stowe (1994), les teneurs en
Ti des intrusions litées varient entre 0.1 et 0.3 en unités cationiques, alors qu'elles tombent
en dessous de 0.05 dans les dépôts du type podiforme. Dickey (1975) et Duke (1977)
établissent la valeur distinctive de Ti entre les intrusions litées et les ophiolites à 0.3%, que
ces dernières ne dépassent que très rarement. Sur cette base des teneurs en Ti des spinelles
chromifères, le complexe de Musongati dont les valeurs en Ti fluctuent entre 0.46 et 3.32 en
% poids (0.09-0.68 unités cationiques), apparaît beaucoup plus proche des intrusions litées
du type Bushveld que des ophiolites (tableau 4.3).
Le rapport Cr/Fe* (Fe*=Fe2++Fe3+)
Le rapport Cr/Fe* diminue habituellement de bas en haut dans les intrusions litées.
Ceci est attribuable à l'appauvrissement du Cr et à l'enrichissement en Fe dans les liquides
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résiduels lors de la cristallisation fractionnée (Hubert et Von Gruenewaldt 1985). Dans la
plupart des intrusions litées, le rapport Cr/Fe* est inférieur à 2.5. Les complexes de
Bushveld, Stillwater, et Muskox montrent des valeurs maximales en Cr/Fe* de 2.5, 2.1 et
1.2 respectivement, tandis que pour les ophiolites, ce rapport se situe généralement entre 2.5
et 4.5 (Craig et Vaughan 1981; Teigler et Eales 1993; Stowe 1994). Le rapport Cr/Fe* du
complexe de Musongati, diminue des dunites aux péridotites, en passant de 0.87 à 2.22.
Dans la plupart des cas, ce rapport reste sensiblement inférieur à 2.5, ce qui privilégie une
origine d'une intrusion litée. De plus, les rapports Mg# et Cr/Fe* du complexe de Musongati
sont plus élevés que les moyennes des intrusions litées, ce qui suggère un magma parent plus
primitif.
Le manganèse
L'entrée du Mn dans le réseau de la chromite serait en effet limitée par son large rayon
ionique (Stowe 1994). Il aura donc tendance à entrer dans le réseau de l'olivine qui avec la
chromite se trouve souvent sur la cotectique lors la cristallisation. Il s'ensuit que le Mn
décroît simultanément avec les rapports Mg# des chromites et des olivines dans les intrusions
litées. Le complexe de Musongati accuse des valeurs du rapport Mg# qui varient
respectivement de 26 à 58 pour les chromites, et de 83 à 89 pour les olivines, tandis le Mn
des chromites varie de 0.05 à 0.14 dans les unités ultramafiques (figure 4.4). Ces valeurs
restent fort proches des domaines ophiolitiques, bien que les gradations montrent des
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Figure 4.2: Diagramme de variation des rapports Mg# (Mg/Mg+Fe^+) vs Cr# (Cr/Cr+AI)
des spinelles chromifères du complexe de Musongati. Les champs des intrusions litées









































Figure 4.3: Diagramme ternaire Cr- Al- (Fe ++ Ti) des proportions des cations trivalents des
spinelles chromifères du complexe de Musongati. Les champs des intrusions litées, des
ophiolites et des complexes alaskéens sont tirés de Dickey (1975), Dick et Bullen (1984),
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Figure 4.4: Diagramme de variation des rapports Mg# vs Mn des
spinelles chromifères du complexe de Musongati.
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4.3.5.3 Conclusion
Le complexe de Musongati montre des valeurs des rapports Mg#, Cr# et Cr/Fe* qui
décroissent des unités ultramafiques aux unités mafiques. Les variations de ces rapports
privilégient l'origine d'une intrusion litée. Les teneurs Ti et en V des phases chromifères sont
légèrement au dessus des valeurs moyennes des ophiolites, et augmentent graduellement à
travers toutes les unités lithologiques. La concentration en Ti située entre 0.46 et 3.32%
poids, est très caractéristique d'une intrusion litée du type Bushveld ou Skaergaard. Le
complexe de Musongati présente donc des évidences d'une intrusion litée, bien que ses
caractéristiques géochimiques soient parfois intermédiaires entre les types lité et alpin.
Plusieurs chercheurs (Hill et Roedder 1974; Hulbert et Von Gruenewaldt 1985) croient que
l'augmentation de la température au stade de la cristallisation a comme résultat la montée de la
fugacité d'oxygène et une tendance à provoquer la précipitation des spinelles chromifères.
Les diminutions des rapports Cr# et Mg# des chromites refléteraient les décroissances
ultérieures des températures du système. Nous suggérons que le complexe de Musongati
dont les valeurs typiques en Cr2Û3 oscillent entre 46 et 36% poids, a probablement connu un
nouveau flux de magma riche en Cr2O3. Celui-ci aurait été introduit dans le système d'un
magma tholéiitique initial plus fractionné, et l'interaction entre ces deux liquides aurait
provoqué la précipitation des chromites dont la composition est transitionnelle entre les
ophiolites et les intrusions litées. Le fait que les chromites restent confinés aux unités
dunitiques et péridotitiques, et leur association particulière aux minéraux postcumulus
soulignent l'importance du rôle des processus de la differentiation magmatique d'un magma
très primitif.
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4.3.6 Composition chimique des phases sulfurées primaires
4.3.6.1 Introduction
Les gisements magmatiques de sulfures de nickel les plus connus sont associés aux
roches komatiitiques ou tholéiitiques, dans les ceintures des roches vertes ou dans les
intrusions intra-continentales (à l'intérieur des cratons). Le complexe de Musongati est quant
à lui caractérisé par le type disséminé ou l'absence de sulfures. Eu égard à l'absence de
sulfures magmatiques, les complexes ophiolitiques sont particulièrement remarquables,
même si l'on commence à en décrire quelques occurrences dans certaines ophiolites
démembrées (Foose 1985; Leblanc 1986; Barnes et al. 1988). Les sulfures étant reconnus
comme étant l'élément pivot dans la concentration des EGP (Barnes et al. 1988; Naldrett
1989), nous tenterons dans ce chapitre un éclaircissement sur la genèse des sulfures dans le
complexe de Musongati, en s'appuyant sur les compositions chimiques des sulfures
observées. Les compositions des sulfures seront également utilisées dans les calculs de la
fraction sulfurée dans la roche-mère, afin de recalculer les EGP à 100% sulfures.
4.3.6.2 Présentation des résultats et discussion
Au total, 60 lames minces polies ont été utilisées dans la description des sulfures et de
leur relation avec les silicates. Sept lames minces polies choisies dans les différentes unités
du complexe ont été analysées à la microsonde électronique. Les minéralisations disséminées
et sporadiques qu'on rencontre à Musongati peuvent être regroupées en 4 principales
catégories (voir les détails aux sections 4.3.1 et 4.3.2): a) les sulfures logés dans les
minéraux intercumulus, b) les sulfures interstitiels entre les phases silicatées, c) les sulfures
remplissant les fractures et les microfractures, d) les inclusions ou associations de sulfures
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avec les chromites. Les sulfures principaux sont par ordre d'importance Pn»Po>Cp. Les
sulfures secondaires sont la violante, la bravoïte et la pyrite.
Pentlandite (Fe,Ni)9S8
La pentlandite présente trois principales variétés de textures : a) une variété d'agrégats
granulaires xénomorphes qui forme plus de 80% des Pn observées; b) des bordures dentelées
autour des cristaux de Po; c) des textures lamellaires en flammes ou plumoïdes à l'intérieur
des grains de Po. Les contacts entre les grains de Po et de Pn sont souvent francs, mis à part
les formes d'exsolution. La fracturation est importante dans les masses granulaires, mais elle
est presque absente dans les variétés d'exsolution. Les associations Pn-Po-Cp sont assez
caractéristiques du complexe de Musongati. Un remplacement supergène des Pn par la
violante ou la bravoïte est assez commun dans les dunites et les péridotites étudiées.
Les résultats des analyses à la microsonde électronique, sur des grains de différentes
morphologies et des différentes unités, montrent une composition minéralogique assez
variable. Les concentrations en Ni s'étendent sur un intervalle de 27 à 35%, 0.2 à 7.3% pour
le Co et 0.6 à 9.79% pour le Cu (tableau 4.4a).
Nous pensons que les grains de Pn localisés pour la plupart dans le pyroxene
interstitiel, ont été incorporés et précipités dans le liquide interstitiel en cristallisation. Il est
communément accepté que la Pn est le produit d'exsolution subsolidus à partir du MSS
("Monosulfide Solid Solution") (Craig et Vaughan 1981; Naldrett 1984). À Musongati, on
constate que la concentration du Co dans la Pn atteint 7% poids. Or, Vaasjoski et al. (1974)
montrent de façon expérimentale que la stabilité thermale de la Pn croît avec sa teneur en Co.

































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Ils suggèrent que les Pn riches en Co devraient cristalliser à haute température. Il est donc
possible que les masses granulaires de Pn de Musongati, riches en Co, se soient exsolvées
du MS S à des températures proches de 500 °C et supérieures à 300 °C. Ces intervalles de
température pour la cristallisation des Pn ont été déjà proposés par Garuti et al. (1986).
Quant aux Pn en lamelles d'exsolution, elles prennent place à plus basse température que les
Pn de structure massive, pouvant se situer en dessous de 140 °C. Les altérations supergènes
en violante et en bravoïte marqueraient le stade précoce de la latéritisation.
Pyrrhotite (Fei.xS)
La pyrrhotite vient en seconde position en termes d'occurrences des sulfures après la
Pn dans les unités dunitiques et péridotitiques. Les agrégats granulaires allotriomorphes et
leurs relations avec les grains de Pn et de Cp sont décrits en détail dans les sections 4.3.1,
4.3.2. et 4.3.3.
Les résultats d'analyse à la microsonde électronique des grains de Po, dans les
différentes unités du complexe de Musongati, révèlent l'existence des trois variétés
minéralogiques connues (tableau 4.4b): a) la troïlite (FeS), la Po hexagonale (-FeçSio) et la
Po monoclinale (~Fe7S8). Les grains de Po contiennent parfois de faibles teneurs Ni (0.1 à
0.6%) et en Cu (~0.20%).
La variété la plus répandue est la forme hexagonale, mais on observe souvent un
remplacement supergène de Po hexagonales par des variétés monoclinales. L'altération
progressive conduit à un réseau de fracturation de la Po originale avec une teinte blanche
bleuâtre par endroits. Ces genres d'altération ressemblent à ceux déjà relatés par Thalhammer
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et al. (1985), dans les phases intermédiaires entre les Po et la troilite. En outre, l'intime
association des phases troilite et Po hexagonale observée à Musongati, apparaît comme étant
le résultat d'un rééquilibrage à basse température des Po riches en ions métalliques. Ceci
suggère une basse fugacité de soufre du liquide silicate résiduel (Garuti et. 1986) qui serait
probablement à la base de la précipitation de sulfures dans les péridotites.
Chalcopyrite (CuFeS2)
La chalcopyrite est souvent logée dans les veinules et fractures des sulfures associés et
des silicates hôtes (cfr. détails aux paragraphes 4.3.1, 4.3.2. et 4.3.3). La composition
minéralogique montre une stoechiométrie constante (tableau 4.4c). Des teneurs en nickel de
0.26% à 5.33% sont souvent enregistrées.
La position texturale de la Cp dans les veinules et les fractures de la roche hôte, et ses
associations primaires et secondaires avec Pn et Po, suggèrent une formation en deux étapes
principales: a) au départ, le minéral a cristallisé à partir d'un liquide riche en Cu et aux
températures intermédiaires, souvent sous forme d'exsolutions; b) la Cp a subi une
remobilisation et un lessivage sélectifs ou préférentiels, par des fluides deutériques ou
météoriques.
4.3.6.3 Conclusions
Le caractère disséminé de la distribution des sulfures dans les péridotites suggère que la
cristallisation des phases sulfurées eût lieu seulement à l'étape tardive dans l'histoire de
l'évolution magmatique de l'intrusion. Les sulfures dans les roches ultramafiques ont été
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dans l'ensemble mobilisés et en partie redéposés le long des veines et fractures déformées.
La serpentinisation causée par l'action hydrothermale est probablement responsable de la
libération des éléments métalliques des silicates. La disponibilité du Fe, du Ni, du Co et du
Cu devient étroitement liée à la désintégration des olivines et des sulfures primaires,
accompagnée par la formation des sulfures secondaires tels que la Pn, la Py, la violante.
Cependant, la serpentinisation est en soi un processus des températures basses à
intermédiaires. Par ailleurs, bien qu'elles peuvent atteindre 100 °C à l'étape tardive de la
minéralisation, les températures de la formation des arséniures associés à ces genres de
sulfures sont en général estimées entre 400 et 500 °C.
L'étude des compositions minéralogiques des textures suggère que les sulfures ont été
mobilisés au cours de plusieurs étapes et à différentes températures. L'étape des basses
températures à températures intermédiaires sous l'influence des fluides deuteriques, accentuée
et/ou oblitérée par les fluides météoriques, a laissé une signature dans les roches étudiées.
Dans ce contexte, alors que la troïlite reste le signe manifeste des basses fugacités d'oxygène
et de soufre entraînant des précipitations de sulfures, l'apparition des bandes de pyrite sur les
contours de Po ou dans les veinules peut être liée à une "sulfurisation" (réaction entre le
soufre d'une source externe au système, et les cations tels que Fe, Ni, Co, Cu, en solutions
solide dans les minéraux constitutifs de la roche ou dans le magma silicate) et/ou d'une
oxydation.
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4.3.7 Composition chimique des phases arsénifères
Dans la roche-mère du complexe de Musongati, nous avons observé et analysé à la
microsonde électronique les compositions chimiques quantitatives des grains de maucherite
(Ni<3As2) et de niccolite (Ni=As).
Les résultats analytiques des phases arsénifères de Musongati présentés au tableau 4.5,
sont similaires à la grande variété des arséniures déjà reportés dans les différents massifs de
serpentinites d'origine ophiolitique ou dans les intrusions litées (Ashley 1983; Leblanc 1986;
Thalhammer et al. 1986; Leblanc 1988; Severson et Barnes 1991; Ripley et Chryssoulis
1994). Il ressort des modèles proposés par ces auteurs que 4 principales sources d'As
peuvent être envisagées: a) les solutions hydrothermales tardi-magmatiques associées aux
processus de serpentinisation; b) les roches encaissantes que traversent les solutions
hydrothermales avant d'atteindre les massifs ultramafiques et/ou mafiques; c) le liquide
immiscible Ni-As issu de la fusion partielle mantellique, d) une exsolution à partir des
sulfures.
Le but de cette section est de retracer, de par la texture et les compositions chimiques,
l'origine des arséniures ainsi que leur rôle dans la minéralisation en EGP qui leur sont assez
souvent associés.
Les grains de maucherite ont été observés dans l'échantillon 58-136. La morphologie,
les dimensions des grains et les associations montrent de grandes variations au niveau d'une
même lame mince polie. Les dimensions de maucherite et de niccolite atteignent 0.1 mm sur
le grand axe. Les formes vont des cristaux automorphes aux cristaux lamellaires, en passant
par les formes subautomorphes et arrondies.





























































































































Les sulfures et les arséniures présentent souvent des associations de plages rappelant une
solution solide sulfurée riche en Ni et en As. Les plages des arséniures sont en
intercroissance avec la Po, la Pn et la Cp, dans les pyroxenes et dans les chromites. Les
arséniures sont spatialement et probablement génétiquement associés aux grains de Po, et de
Pn. Il est cependant impossible de distinguer la maucherite de la niccolite sous la lumière
réfléchie.
Les compositions chimiques de maucherite et de niccolite sont présentées au tableau
4.5. Les compositions sont relativement homogènes et indépendantes de la morphologie, des
associations avec les sulfures, les silicates ou les oxydes. Ceci laisse supposer que ces
arséniures sont probablement reliés aux mêmes sources magmatiques. Les textures
automorphes et subautomorphes suggèrent une cristallisation primaire, alors que les textures
lamellaires ou en aiguilles représenteraient des exsolutions à partir d'une solution solide riche
en Ni et en As. La minéralisation en arséniures est toutefois rattachée à des zones où les
stress tectoniques ont laissé des signatures de déformation dans la roche encaissante. Mais
on retrouve également des arséniures liées aux sulfures qui à leur tour sont en association
étroite avec les chromites. Par ailleurs, les minéralisations Ni-As associées aux chromites
sont souvent attribuées aux processus de différenciation magmatique à partir d'un liquide
généré au manteau supérieur (Leblanc 1986). A Musongati, les rares variations chimiques
qui accompagnent ces associations peuvent donc être attribuées aux modifications post-
déformationnelles liées aux fluides pauvres en As qui réagissent avec la niccolite pour donner
la maucherite.
Des inclusions des EGP et de l'Ag dans les arséniures ont été déjà reportées par
Changkakoti et Morton (1986), Severson et Barnes (1991), Ripley et Chiyssoulis (1994).
Les minéraux de maucherite du complexe de Duluth montrent des concentrations maximales
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en Pd, Rh, Pt e t Ir de 119 ppb, 192 ppb, 10 ppb et 5 ppb respectivement (Ripley et
Chryssoulis 1994). On en conclut que de toute évidence, les minéraux de maucherite
pourraient constituer un important contributeur en EGP. Il convient de noter que les analyses
dont les totaux étaient faibles n'ont pas été présentées ici, alors que les analyses en Ag et en
EGP autres que le Pt n'ont pas été faites sur les minéraux arsénifères observés à Musongati.
4.4 GÉOCHIMIE
Cette section vise trois principaux objectifs:
1) la nécessité de comprendre dans quelle mesure la cristallisation fractionnée a affecté la
géochimie de la roche totale. En particulier, nous voulons comprendre à partir de cette étude
géochimique lesquelles des phases primaires contrôlent les distributions du Ni, Cu, Co et
EGP, afin de mieux suivre le comportement de ces éléments au cours de la latéritisation;
2) cette étude est fondamentale, dans le sens où son but essentiel repose également sur la
caractérisation géochimique de la roche à partir de laquelle les latérites se sont formées, afin
de pouvoir procéder au calcul des balances de masse dans les prochaines sections;
3) le point le moins important de ce chapitre consiste en une brève discussion, à partir de la
géochimie de la roche totale, sur le contexte géotectonique du complexe de Musongati. Nous
voulons savoir à partir de l'étude géochimique de la roche-mère, si le complexe représente
une ophiolite ou une intrusion litée.
Pour atteindre ces buts, 38 échantillons ont été analysés, dont 33 péridotites, 4
gabbronorites, et un schiste (roche encaissante du complexe de Musongati). Les résultats
analytiques sont présentés aux tableaux 4.6,4.7, 4.8 et 4.9.
Tableau 4.6: Résultats analytiques des oxydes majeurs et calculs normatifs CIPW pour les échantillons des unités dunitique, péridotitique et
gabbronoritique du complexe de Musongati (Total* = la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni, V, Cu et S, recalculées à 100%).

















































































































































































































































































































































































Tableau 4.6 (suite): Résultats analytiques des oxydes majeurs et calculs normatifs CIPW pour les échantillons des unités dunitique, péridotitique et
gabbronoritique du complexe de Musongati (Total* = la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni, V, Cu et S, recalculées à 100%).













































































































































































































































































































































































Tableau 4.6 (suite): Résultats analytiques des oxydes majeurs et calculs normatifs CIPW pour les échantillons des unités dunitique, péridotitique et
gabbronoritique du complexe de Musongati (Total* = la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni, V, Cu et S, recalculées à 100%).

















































































































































































































































































































Tableau 4.6 (suite): Résultats analytiques des oxydes majeurs et calculs normatifs CIPW pour les échantillons des unités dunitique, péridotitique et
gabbronoritique du complexe de Musongati (Total* = la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni, V, Cu et S, recalculées à 100%).

























































































































































































































Tableau 4.7: Moyennes des résultats analytiques des oxydes majeurs, et des calculs
normatifs CIPW pour les échantillons de la roche-mère des unités dunitique, péridotitique










































































































































































Tableau 4.8: Résultats analytiques anhydres des éléments traces pour les échantillons





































































































































































































































































































































































































































Tableau 4.8 (suite): Résultats analytiques anhydres des éléments traces pour les échantillons







































































































































































































































































































































































































































Tableau 4.8 (suite): Résultats analytiques anhydres des éléments traces pour les échantillons



















































































































































































































































































































































































Tableau 4.8 (suite): Résultats analytiques anhydres des éléments traces pour les échantillons










































































































































































































































































































































































Tableau 4.8 (suite): Résultats analytiques anhydres des éléments traces pour les échantillons










































































































































































































































































































































Tableau 4.9: Moyennes des résultats analytiques anhydres des éléments traces pour les échantillons
de la roche-mère des unités dunitique, péridotitique et mafique du complexe de Musongati (le dyke







































































































































































































































































4.4.1 Contexte de la cristallisation
Les concentrations de certains éléments dans la roche-mère sont si près de la limite de
détection que l'évaluation ultérieure de leur comportement, l'évaluation quantitative
particulièrement, devra être prise sous toute réserve. Il s'agit des éléments suivants: Na, K,
P, Zn, As, Se, Sb, Ru, Rb, Cs, Ba, Ta, U, Ce, Nd, Tb.
Les observations pétrographiques indiquent que a) les dunites et les harzburgites
forment des cumulats d'olivine et de chromite, b) les péridotites présentent des cumulats
d'olivine, de chromite et de plagioclase, c) les roches mafiques contiennent des cumulats de
plagioclase et de pyroxene. À travers l'étude des relations texturales, il n'a pas été possible
d'en déduire si les sulfures représentent ou non des cumulats. En ne considérant pour le
moment que les roches ultramafiques, si l'olivine constitue la phase cumulus, on s'attend à ce
que les éléments Fe, Mg, Mn, Ni et Co se comportent comme des éléments compatibles. La
chromite aura un effet considérable sur le Cr et le Se, et à un moindre degré sur le Ti, l'Ai et
le Mg. Lors de la cristallisation de l'olivine et de la chromite, l'Os, l'Ir et le Ru se
comportent comme des éléments compatibles. Ils peuvent donc être affectés par la
cristallisation de l'olivine et de la chromite. Tous les éléments chalcophiles (Ni, Cu, Co,
EGP et Au) sont fortement affectés par l'accumulation des sulfures et peuvent ainsi devenir
compatibles. La cristallisation du plagioclase exercera une influence sur les éléments tels que
Al, Eu, Ca, Na. Les seuls éléments incompatibles à toutes les trois phases cumulus (olivine,
chromite, plagioclase) sont Hf, Th, et les REE.
Afin d'investiguer les effets de chacune de ces trois phases sur la composition chimique
de la roche-mère totale, nous avons considéré le comportement de certains de leurs éléments
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Figure 4.5: Diagrammes binaires illustrant l'histoire de la cristallisation de la roche-mère
du complexe de Musongati, en utilisant MgO comme indice de différenciation:
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Figure 4.5 (suite): Diagrammes binaires illustrant l'histoire de la cristallisation de la
roche-mère du complexe de Musongati, en utilisant MgO comme indice de différenciation:
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Figure 4.5 (suite): Diagrammes binaires illustrant l'histoire de la cristallisation de la roche-mère
du complexe de Musongati, en utilisant MgO comme indice de différenciation:
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Figure 4.6: Diagrammes binaires illustrant l'histoire de la cristallisation de la roche-mère
du complexe de Musongati, en utilisant le S et le Cr comme indices de différenciation:
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Figure 4.6 (suite): Diagrammes binaires illustrant l'histoire de la cristallisation de la roche-mère
du complexe de Musongati, en utilisant le S et le Cr comme indices de différenciation:
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Figure 4.7: Diagrammes binaires illustrant l'histoire de ia cristallisation de la roche-mère
du complexe de Musongati, en utilisant le Cu comme indice de différenciation:
• = dunite, • = harzburgite, B = péridotite à plagioclase
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Le MgO est le constituant majeur de l'olivine et il a été choisi pour représenter l'olivine. Les
éléments comme Hf, Th et les REE peuvent être également utilisés pour représenter la
composante du liquide piégé. Sur les diagrammes Hf versus MgO, Sm versus MgO et Yb
versus MgO, on constate que les dunites et les harzburgites se placent le long d'une même
direction, représentant possiblement un mélange de l'olivine et du liquide piégé (figure 4.5).
Les péridotites à plagioclase ne se placent pas sur la même direction, et semblent renfermer
moins d'éléments immobiles que les dunites et les harzburgites, pour une concentration
donnée de MgO. Une observation similaire peut être déduite des diagrammes binaires T1O2
versus MgO et V versus MgO. Les péridotites à plagioclase semblent renfermer près de la
moitié des éléments incompatibles, pour une concentration donnée de MgO. Ceci indique
qu'elles contiennent moins de liquide piégé que les dunites et les harzburgites, et qu'une autre
phase cumulus est probablement présente dans ces roches. Mais il est possible que ce soit un
phénomène lié au changement de la composition du liquide piégé. Cependant, un graphique
AI2O3 versus MgO jette une certaine lumière sur la nature de cette autre phase cumulus. On
observe sur la figure 4.5, que les données des dunites montrant les plus faibles teneurs en
AI2O3, celles des harzburgites aux concentrations intermédiaires en AI2O3, et celles
péridotites à plagioclase accusant les plus fortes concentrations en AI2O3, se placent sur une
même et unique direction. Les péridotites à plagioclase contiennent 4 à 6 % de AI2O3, et 32
à 36 % MgO. Du point de vue pétrographique, elles contiennent 60 à 70 % d'olivine, 10 à
20% de pyroxene interstitiel, et 10 à 20% de plagioclase interstitiel. Si le plagioclase est
considéré comme une phase cumulus, il devient dès lors possible d'expliquer les
concentrations élevées en AI2O3, ainsi que les faibles concentrations en éléments
incompatibles dans ces -oches.
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Sur le diagramme MgO versus Cr, les dunites, les harzburgites et deux échantillons des
péridotites à plagioclase montrent une corrélation positive, indiquant que l'olivine et la
chromite cristallise en même temps ensemble. Les dunites contiennent 0.2 à 0.3% Cr. La
concentration en Cr des chromites est aux environs de 30% (voir les sections précédentes).
Ceci implique que les dunites contiennent 0.5 à 1% de cumulats de chromite, ce qui concorde
avec les observations pétrographiques. Quatre des péridotites à plagioclase semblent plus
riches en Cr que les dunites et les harzburgites. Elles contiennent 0.3 à 0.55% Cr, ce qui
implique une présence dans ces roches de 1 à 2 % de cumulats de chromites. La présence de
cumulats de chromite dans les roches n'a pas d'effet majeur sur les concentrations en AI2O3
ou en TiC>2, car la chromite ne représente que 0.5 à 2% de la roche. Ceci implique un effet
maximal de 0.4% (0.02*20) sur AI2O3 et de 0.04% (0.02*2) sur le T1O2.
Un autre élément qu'il est important de considérer dans le contexte de la cristallisation
de la chromite est l'Ir. Il a déjà été démontré que dans les ophiolites, Os, Ir et Ru sont très
concentrés dans les chromites (Agiorgitis et Wolf 1978; Talkington et al. 1983; Barnes et al
1985; Barnes et al. 1987; Crocket et MacRae 1986; Teigler et Eales 1993). Le diagramme Ir
versus Cr montre une faible corrélation positive (figure 4.6). Cependant, quatre des
péridotites à plagioclase, lesquelles sont enrichies en chromite ( voir plus haut), ne se placent
pas sur la même tendance de corrélation. Comme on le verra plus tard, les sulfures
représentent aussi une phase cumulus, et la corrélation apparente entre l'Ir et le Cr pourrait
résulter des accumulations de chromite et des sulfures dans la même roche plutôt qu'une
partition de l'Ir dans la chromite.
Ni et Co montrent une forte corrélation positive avec MgO (figure 4.5). Ceci est
probablement en partie dû au contrôle de l'olivine sur ces éléments. Cependant, l'olivine
dans ces roches ne contient que 0.2 à 0.3% Ni, tandis que les dunites en contiennent jusqu'à
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0.7% Ni. Ainsi, une partie du Ni est présente sous une autre phase, qui est fort
probablement la phase sulfurée.
Le S et les EGP ne montrent pas de relation claire avec les concentrations en MgO, bien
que les dunites aient généralement des valeurs élevées en S et en EGP (figure 4.6). Les
dunites contiennent 0.4 à 1% de S. Ceci implique que les roches contiennent entre 1 et 3%
de sulfures (comme on l'a observé dans les descriptions pétrographiques ). La quantité
maximale de soufre qu'un liquide mafique peut contenir est 0.15% (Wendlandt 1982). Nos
échantillons de roches ultramafiques contiennent seulement 10% du liquide piégé. Ceci
revient à dire que 0.015%S seulement représente le liquide capté, tandis le reste représente un
cumulât.
Le diagramme Cu versus MgO montre une complète dispersion des données. Si l'on
peut supposer que les dunites contiennent plus de sulfures que les autres unités, comme le
suggère le diagramme S versus MgO, il est possible de prévoir le comportement du Cu en
envisageant un diagramme Cu versus MgO similaire à celui de S versus MgO. Cependant, le
diagramme Cu-S montre une faible corrélation entre ces éléments (figure 4.6). Ce manque de
corrélation est probablement lié à la mobilité du S. Toutefois, on observe une corrélation
positive sur les diagrammes Ni-Cu, Co-Cu, et EGP-Cu (figure 4.7), alors que les paires Ni-
S, Co-S et EGP-S montrent une pauvre corrélation entre les métaux et le soufre (figure 4.6).
Ainsi, il devient plus probable que le S soit plus mobile que le Cu. Ceci est en accord avec
les observations pétrographiques qui montrent que la plupart des sulfures sont altérés. En
réexaminant le diagramme Cu-S, on s'aperçoit qu'une corrélation positive entre le Cu et le S
pourrait être obtenue, en assumant que la cause à l'origine du manque de corrélation était la
perte du S, et en éliminant 8 échantillons (247-55-58-2, 247-58-59, 269-40-45, 269-45-47,
104-30-36, 306-43-44, 298-29-34, MUS-2) dont les teneurs en Cu sort élevées, mais dont
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les teneurs en S sont très faibles (figure 4.6). De par le même raisonnement de la perte du S,
une corrélation beaucoup plus claire émerge entre le S et les métaux, en éliminant les mêmes
8 échantillons précédents des diagrammes métal-S.
En conclusion, les phases cumulus dans les dunites et les harzburgites sont l'olivine, la
chromite et les sulfures. Dans les péridotites à plagioclase, les phases cumulus sont l'olivine,
la chromite, les sulfures et le plagioclase. L'or, le Cu, le Pd, le Pt et le Rh sont
principalement contrôlés par les sulfures. L'Ir et possiblement le Ru et l'Os sont contrôlés en
partie par les sulfures, mais aussi par les chromites et l'olivine. Le S semble mobile dans 8
des échantillons de la roche-mère.
4.4.2 Éléments du groupe du platine
4.4.2.1 Introduction
Les six éléments du groupe du platine (EGP)-Os, Ir, Ru, Rh, Pt, Pd- sont étroitement
liés dans certains aspects, mais leur comportement géochimique diffèrent sensiblement de
celui de leurs congénères, les métaux de transition Fe, Ni and Co (Cabri 1984; Naldrett et al.
1984). La nature sidérophile des EGP a conduit à leur concentration dans le noyau de la
Terre et à leur appauvrissement dans la croûte. L'interaction du matériel mantellique et de la
croûte au cours de l'histoire de la formation de la Terre, a cependant abouti, dans certains
contextes géologiques, à la formation des dépôts économiques de ces éléments dans la
croûte.
Nous avons vu que la roche-mère à la base des latérites nickélifères de Musongati est
constituée par des roches ultramafiques. Les études menées sur la fractionation distinctive
128
des EGP dans ces types de roches ont abouti à leur subdivision en 2 groupes principaux,
selon leurs comportements géochimiques (Barnes et al. 1985): a) le groupe des éléments
compatibles (IPGE): Os-Ir-Ru, et b) le groupe des éléments incompatibles (PPGE): Rh-Pt-
Pd. Le premier groupe possède une affinité à l'olivine et à la chromite en l'absence des
sulfures. Cependant, les deux groupes restent exclusivement chalcophiles dans les systèmes
porteurs de sulfures (sulfide-bearing systems) qui supplantent n'importe quel autre tendance
géochimique en relation avec des silicates et ou des oxydes (Hamlyn et Keays 1986; Naldrett
et Duke 1980; Naldrett 1989). Les sulfures jouent donc le rôle de premier plan dans les
processus de collectage des EGP, à côté des chromites et des olivines. L'immiscibilité des
sulfures et leur ségrégation à une certaine étape de l'évolution d'un magma, depuis la fusion
partielle dans le manteau jusqu'à sa mise en place dans la croûte, se trouve à l'origine de
l'appauvrissement ou de l'enrichissement en EGP des complexes rocheux (Naldrett et al.
1984; Barnes et al. 1988).
Dans cette section, on s'attachera spécifiquement à l'étude de la distribution des EGP,
ainsi que des éléments Ni, Cu et Au dans les unités lithologiques du complexe de Musongati,
les relations inter-éléments, les relations pétrogénétiques avec les complexes lités et
ophiolitiques. Le but recherché consiste à mieux comprendre les mécanismes de la
fractionation des EGP, eu égard au caractère génétique du magma tholéiitique parent, le degré
d'enrichissement et l'héritage de la roche-mère en ces métaux avant la latéritisation. À l'aide
des spectres de normalisation par rapport au manteau, et dans l'ordre Ni-Os-Ir-Ru-Rh-Pt-Pd-
Au-Cu (Barnes et al. 1988), nous tenterons de dépister l'effet des sulfures, des olivines et
des chromites sur la distribution des EGP dans la roche-mère du complexe de Musongati. Le
nickel, l'élément à la fois chalcophile et sidérophile a été placé à côté de l'osmium, grâce à
leurs caractères réfractaires similaires. Le cuivre, l'élément incompatible et exclusivement
chalcophile au cours de la fusion partielle, est proche du comportement de l'or dont il est
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placé à la droite. Nous utiliserons également l'approche des champs issus des rapports Pd/Ir
vs Ni/Cu et Ni/Pd vs Cu/Ir, pour tenter de dégager une hypothèse sur la nature ophiolitique
ou stratiforme du complexe de Musongati. Enfin, la modélisation à partir des données
recalculées à 100% sulfures nous permettra de comprendre les conditions sous lesquelles ces
sulfures ont été probablement formés.
4.4.2.2 Diagrammes Pd/Ir versus Ni/Cu, et Ni/Pd versus Cu/Ir
La figure 4.8 montre les champs couverts par la plupart des suites magmatiques, dont
les intrusions litées et les ophiolites, sur les diagrammes Pd/Ir vs Ni/Cu et Ni/Pd vs Cu/Ir
(Barnes et al. 1988). Les rapports des métaux du complexe de Musongati, en particulier les
rapports de l'unité dunitique, se placent à la fois dans les domaines d'intersection des champs
ophiolitiques, des intrusions litées et des tholéiites magnésiennes (high-MgO tholeiites). Ceci
suggère le caractère primitif de la source magmatique de la roche-mère dont la composition
serait proche de celle des tholéiites magnésiennes. En effet, les péridotites de Musongati sont
plus riches en olivine et en chromite par rapport aux tholéiites magnésiennes. Ceci est en
partie corroboré par les observations petrographiques qui indiquent que ces roches forment
des cumulats d'olivine, de chromite et de sulfures accessoires (voir section 4.2).
Comme les coefficients de partage du nickel et du cuivre dans les sulfures sont
similaires, l'effet des sulfures ne peut pas être détecté sur les diagrammes Pd/Ir vs Ni/Cu
(figure 4.8a). On peut cependant observer l'influence de la ségrégation des sulfures sur les
digrammes Ni/Pd vs Cu/Ir (figure 4.8b), puisque les coefficients de partage du Ni et du Cu
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Figure 4.8: Diagrammes de variations des rapports a) Pd/lr vs Ni/Cu, et b) Ni/Pd vs Cu/lr
des unités dunitique, péridotitique et gabbronoritique du complexe de Musongati.
(les champs des différentes roches manteliiques sont tirées de Barnes et al . 1988);
• = dunite + harzburgite, © = péridotite à PI, • = gabbronorite, PGM = minéraux du groupe
du platine.
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Sur ce diagramme, les échantillons analysés ne montrent aucun signe d'extraction de
sulfures des silicates. Ainsi, les sulfures observés représentent probablement les sulfures
primaires riches en EGP.
4.4.2.3 Les teneurs en EGP, Ni, Cu et Au normalisées au manteau
Les profils des teneurs de la roche-mère en EGP, Ni, Cu, et Au normalisées par
rapport aux valeurs mantelliques (Barnes et al. 1988) sont présentés à la figure 4.9. La
normalisation de toutes les unités de la roche-mère montre un enrichissement ou un
appauvrissement en EGP, Ni, Cu et Au, par rapport au manteau supérieur, couvrant les
intervalles suivants: Ni=0.01-3.20; Os=0.15-1.76; Ir=0.01-2.22; Ru=0.O7-8.81; Rh=0.16-
12.37; Pt=0.49-10.74; Pd=l.29-64.28; Au=1.08-28.52; Cu=0.46-35.04; Pd/Irnm =6.53-
57.6; Ni/Irnm =0.25-3.11 (avec 2 valeurs sporadiques de 4.07 et 5.37 dans les péridotites et
les gabbronorites respectivement; nm = normalisé au manteau); Cu/Pdnm =0.18-0.95 (3
valeurs de 1.66, 3.60, 12.38 et 14.78 ont été enregistrées dans les péridotites à plagioclase).
Prises séparément, les dunites sur lesquelles se développent les profils latéritiques
nickélifères étudiées, montrent des valeurs normalisées couvrant des intervalles un peu plus
restreints: Ni= 1.56-2.38; Os=0.39-0.99; Ir=0.77-1.35; Ru=3.10-5.49; Rh=4.30-9.27;
Pt=5.23-9.78; Pd=28.92-49.53; Au=13.12-22; Cu=14.02-31.29; Pd/Ir nm =29.12-44.71;
Ni/Irnm =1.15-2.91; Cu/Pdnm =0.41-0.95. Le niveau, l'allure et la pente positive des
spectres ressemblent à ceux des tholéiites, avec un enrichissement en Ni et en Cu. Les EGP
sont légèrement fractionnés, avec un rapport Pd/Irnm très faible en comparaison avec celui
des tholéiites sans sulfures (Pd/Irnm=~100)- Cependant, les variations du rapport Pd/Irnm
du complexe de Musongati restent dans l'intervalle de 6 à 58, alors que celles des tholéiites
sufurées couvrent l'intervalle de 8 à 300 (Barnes et al. 1985).
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Figure 4.9: Diagramme des EGP, Ni, Cu et Au, normalisés au manteau supérieur, pour a) les dunites, b) les harzburgites, et c) les péridotites à plagioclase.
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Sur les spectres normalisés par rapport au manteau, la portion Os-Ir-Ru est relativement
plat, alors qu'on observe une constante et régulière remontée de Ru à Pd. Le nickel est
légèrement enrichi par rapport à l'iridium, tandis que le Cu est légèrement appauvri par
rapport au palladium.
La plupart des roches ultramafiques dépourvues de sulfures, montrent des spectres des
métaux normalisés au manteau relativement plats. C'est le cas par exemples des complexes
de Bushveld (Davies et Tredoux 1985; Great Dyke (Prendergast et Keays 1989) et de
Muskox (Barnes et Francis 1995). Le complexe de Musongati montre des spectres
normalisés au manteau plus fractionnés que ceux de ces intrusions, avec un rapport Pd/Ir de
1-10 versus 6-60.
Ces contrastes s'expliquent probablement par la présence de sulfures dans les roches de
Musongati. Les roches porteuses de sulfures montrent généralement des spectres plus
fractionnés que celles pauvres en sulfures. C'est le cas par exemples de Lac des Iles
(Brugmann et al. 1989) et de Muskox (Barnes et Francis 1995). Ainsi, afin de pousser plus
loin le traitement et l'analyse des données du complexe de Musongati, leur normalisation à
100% sulfures devient une condition sine qua non.
4.4.2.4 Composition des sulfures
La concentration des EGP dans les échantillons dépend de la quantité des sulfures
qu'ils contiennent. Il s'ensuit que la comparaison des valeurs absolues d'un dépôt à l'autre
se trouve sérieusement affectée et pourrait même s'avérer fausse. Afin de surmonter ce
problf-me, les chercheurs dans le domaine des EGP suivent aujourd'hui l'exemple de Naldrett
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et al. (1979) et Keays et al. (1982), en supposant que la plupart des EGP rentrent dans l e
liquide sulfuré lors de la cristallisation de la roche, et en recalculant les résultats analytiques à
100% sulfures. Pour recalculer les données analytiques à 100% sulfures, nous avons
également supposé que les sulfures consistent essentiellement en pyrrhotite, en pentlandite e t
en chalcopyrite. Les compositions stoechiométriques utilisées ont été déduites des analyses
des sulfures à la microsonde électronique (voir section 4.2.6). La méthode de calcul de la
composition des sulfures est tirée de Barnes et al. (1995).
La concentration d'un élément dans la fraction sulfurée d'une roche (Cs), est égale au
rapport de la concentration de l'élément dans la roche (Cr) sur le poids de la fraction des
sulfures que contient cette roche (W):
Cs = C r /W (1)
W = S t + (Nit - Nisil) + (Cut - Cusil) + Fesul (2)
où St = S total; Nit = Ni total; Nigil = Ni dans les silicates; Cut = Cu total;
Cusii = Cu dans les silicates; FeSul = quantité de fer dans les sulfures.
FeSul = Fepn + Fe c p + Fe p o (3 )
où Fepn = concentration de Fe dans la pentlandite,
FeCp = concentration de Fe dans la chalcopyrite
Fepo = concentration de Fe dans la pyrrhotite
Fepn = [(Nir- Nisii)/58.7] * 55.847
Fe c p = [(Cur - Cusil)/63.546] * 55.847
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En assumant selon nos résultats d'analyse à la microsonde, la formule de la pyrrhotite comme
étant Fei2Si3, on obtient:
Fepo = 12/13 * [S/32 - ((Ni/58.7) *8/4.5) - ((Cu/63.54 )* 2)] * 55.847
En substituant les résultats de Fepn, Fecp, Fep0 dans la relation (3), on obtient une formule
générale pour le calcul de Fesui:
Fesul = 1.611 * S - 0.6099 * Ni - 0.74376 * Cu (4)
En substituant la relation (4) dans l'équation (2), on obtient le % poids de l a fraction sulfurée:
W = [(2.611 * S) + (0.3901 *Ni) + (0.25624 * Cu)] /100 (5)
Enfin, la substitution du résultat de l'équation (5) dans l'équation (1) donne la concentration
d'un élément considéré dans les sulfures du complexe de Musongati.
Les résultats des calculs à 100% sulfures dans les dunites et les péri ci otites montrent les
concentrations suivantes (tableau 4.10): Ni=4-16%; Cu=l-5%; S=33-37%; Os=85-350 ppb;
Ir=145-350 ppb; Ru=8OO-35OO ppb; Rh=38O-1200 ppb; Pt=1800-70O0 ppb; Pd=25OO-
16000 ppb; Au=700-2000 ppb. Les compositions des sulfures de Musongati projetées sur
les diagrammes ternaires Fei-X-S-Nii-X et Fe-S-Cu (figure 4.10), tombent du côté riche en
soufre dans le champ d'un MSS (Monosulfide Solid Solution) à 1100 ° C dans les limites
observées par Kullerud (1969). Cette position suggère à la fois l'origine magmatique des
sulfures étudiées et un degré de fractionnement relativement élevé. Les teneurs en EGP, Ni
et Cu, et les rapports Ni/Cu (1.75-5), Pd/Ir (30-80), Rh/Ir (2-5), Pd/Pt (2-3) sont une fois de
plus très siinilaires à ceux des komatiites basaltiques en général, et particulièrement aux
sulfures de Cape Smith rapportés par Barnes et al. (sous presse).
Tableau 4.10: Teneurs en EGP et en métaux chalcophiles recalculées à 100% sulfures, pour les unités dunitique et péridotitique












































































































































































































































































































Figure 4.10: Diagrammes ternaires Fe-S-Ni et Fe-Cu-S montrant la position de la fraction
sulfurée des unités dunitique et peridotitique du complexe de Musongati. Les teneurs en
Fe, Ni, S, et Cu ont été recalculées à 100% sulfures. Les champs de stabilité de la
solution solide monosulfurée (MSS) à 1100 °b et de la solution solide intermédiaire (ISS)



























Os Ir Ru Rh Pt Pd Au Cu
Figure 4.11: Diagramme des teneurs de la roche-mère en EGP, Ni, Cu et Au recalculées
à 100% sulfures, et normalisées aux valeurs mantelliques pour les unités dunitique et
péridotitique du complexe de Musongati.
Les valeurs de normalisation et les concentrations des métaux de l'ophiolite de Fsey sont
tirées de Barnes et al. (1988). Les teneurs des métaux de Cape Smith sont tirées de Barnes
et al. (sous presse).
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L'allure et le niveau des profils des spectres des EGP normalisés aux valeurs
mantelliques tombent également dans les intervalles des intrusions de la ceinture de Cape
Smith (figure 4.11). Ainsi, la composition des komatiites basaltiques à texture spinifex a été
utilisée pour la modélisation numérique de la composition des sulfures
Les intrusions litées et les portions non-tectonisées des ophiolites sont généralement
difficiles à séparer sur ce type de spectre. Toutes les raisons évoquées de nature à influencer
l'allure des spectres impliquent le rôle joué par les sulfures, les chromites et les olivines,
depuis la fusion partielle au niveau du manteau jusqu'à la mise en place d'un complexe, en
passant par les processus de cristallisation et de refroidissement du magma parent. Alors que
les sulfures jouent le rôle d'avant-gardiste dans les processus de collectage de tous les EGP,
il est également admis que la chromite et l'olivine tendent à leur tour à devenir enrichis en Os,
Ir et Ru (Barnes et al. 1985; Briigmann et al. 1985; Crocket et MacRae 1986), dépendament
du timing relatif de la cristallisation et de la saturation des sulfures (Lee et Tredoux 1986;
Barnes et Naldrett 1987). Naldrett et al. (1987) montrent que la précipitation des sulfures est
contemporaine à la solidification des roches hôtes. Comme les différences des spectres du
complexe de Musongati avec les complexes lités sulfurés sont flagrantes, une autre possibilité
d'interprétation des données de Musongati serait la considération des sulfures associés aux
complexes ophiolitiques. Malheureusement, les données sur les ophiolites porteuses de
sulfures sont rares, d'autant plus que les EGP dans ce type de roches représentent peu
d'intérêt économique. Cependant, Barnes et al. (1988), dans leur étude sur les sulfures dans
les calédonides norvégiens, notent que les données des lentilles de Fae0y (complexe
ophiolitique de Karm0y) ressemblent étroitement aux données des sulfures en association
avec les basaltes komatiitiques de type Katiniq (Ceinture de Cape Smith, Canada). Les
niveaux et la pente positive des spectres des dunites de Musongati, sont à leur tour
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étrangement comparables à ceux de Fae0y et de Katiniq (figure 4.11). Ces ressemblances
suggèrent la nature primitive du magma parent tholéiitique à la base d e la formation du
complexe de Musongati. Si on admet la véracité des estimations voulant que les degrés de
fusion partielle du manteau à la base de la formation de la plupart des tholeiites continentales
soient inférieures à 13% (Barnes et al 1985), alors qu'il faudrait 25% à 3 8% pour dissoudre
la totalité des sulfures (Sun 1982; Barnes et al. 1985), on peut suggérer que les spectres de
normalisation des EGP de la roche-mère de Musongati ont été affectés par de faibles degrés
de fusion partielle à l'origine du magma parent.
4.4.2.5 Modélisation numérique de la composition des sulfures
Nous avons modélisé les conditions sous lesquelles on assiste à la séparation des
sulfures lors de la ségrégation magmatique, a) d'une part, en recalculant les compositions des
sulfures à 100%, et b) d'autre part, en utilisant le rapport Cu/Pd.
a) L'approche des concentrations recalculées à 100% sulfures
Campbell et Naldrett (1979) ont montré que la composition du liquide sulfuré est
fortement influencée par la quantité des sulfures ségrégués. Celle-ci peut alors se traduire par
le rapport du liquide silicate sur le liquide sulfuré que l'on a baptisé le facteur R:
R = liquide silicate (% poids) / liquide sulfuré (% poids) ( 1 )
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La composition des sulfures peut alors être modélisée en utilisant l'équation:
= D(R+1 )/(R+D) (2)
Où Ce = la concentration de l'élément dans les sulfures, Q = la concentration initiale de
l'élément dans le liquide silicate avant l'équilibration, D = le coefficient de partage entre le
liquide sulfuré et le liquide silicate.
Au vu des similitudes entre les teneurs en EGP, Ni, Cu, et Au de Katiniq et les roches
ultramafiques de Musongati, nous avons choisi d'utiliser les compositions des basaltes
komatiitiques à texture spinifex de l'intrusion Katiniq de la ceinture du Cape Smith (Barnes et
al. 1992), pour la composition du liquide initial. Pour ce qui est de l a composition des
sulfures, nous nous sommes limités à l'unité dunitique de Buhinda pour laquelle nous
disposons des données pour tous les EGP au dessus de la limite de détection. Au total, une
moyenne de 12 échantillons de la roche-mère a été calculée.
La concentration des éléments dans les sulfures étant connue, l a concentration du
liquide silicate initial étant choisie (tableau 4.11), l'équation (2) ne reste qu'avec deux
inconnues D et R. Campbell et Barnes (1984) montrent que lorsque D est beaucoup plus




Cette relation est illustrée sur la figure 4.12 qui rend compte des intervalles de variation du
facteur d'enrichissement des sulfures (Cc/Q) versus le facteur-R, pour différentes valeurs de
D. On y déduit que la composition des sulfures du complexe de Musongati peut être
modélisée en utilisant un facteur-R compris entre 500 et 1100. La variation des coefficients
de partage des EGP de 10 000 à 100 000 n'ont qu'un effet insignifiant sur la composition des
sulfures. Les résultats obtenus par modélisation numérique en utilisant un facteur-R de
1100, pour un C] égal à la composition des basaltes à spinifex de Katiniq, sont très proches
des valeurs moyennes analytiques recalculées à 100% sulfures (tableau 4.11): Ni=10.5%,
Cu=3.52%, Os=298 ppb, Ir=347 ppb, Rh=645 ppb, Pt=6150 ppb, Pd=7935 ppb, Au=486
ppb.
b) Modélisation de la composition des sulfures, par l'usage de
l'approche des rapports Cu/Pd
Nous avons déjà souligné plus haut les inconvénients liés aux compositions des
sulfures recalculées à 100% sulfures, tels que l'influence de l'olivine et de la chromite sur les
IPGE, ou la mobilité du soufre. L'avantage de l'utilisation du rapport Cu/Pd repose d'une
part sur le fait que, pour les cumulats et les liquides évolués, ce rapport ne change
sensiblement que s'il y a ségrégation des sulfures. D'autre part, les oxydes et les silicates
sont dépourvus de teneurs significatives en Cu ou en Pd capables d'affecter le rapport Cu/Pd.
Ceci a amené Barnes et al. (1993) à proposer un diagramme Cu/Pd versus Pd, capable de
discriminer le domaine mantellique des domaines appauvris et enrichis en EGP, et ce sans
recourir nécessairement à la présence du soufre. Sur ce diagramme, les échantillons du
complexe de Musongati se placent essentiellement dans le domaine mantellique, entre les
valeurs Cu/Pd de 1140 à 9400 et les valeurs de Pd de 5 à 448 (figure 4.13).
Tableau 4.11: Compositions modélisées des sulfures pour l'unité dunitique du complexe de Musongati. Les résultats utilisés pour
Katiniq, ainsi que la moyenne 2-3 et Katiniq, sont tirés de Barnes et al. (1992). Les échantillons accusant une perte en soufre n'ont pas
été pris en considération dans les calculs. Cl = composition du liquide initial. Moyenne = moyenne de 2-3 et Katiniq.
D (Coefficient de partage)
R = 1100, Cl = moyenne
R = 1100, Cl = Katiniq
R = 1000, Cl = moyenne
R = 1000, Cl = Katiniq
R = 900, Cl = moyenne
R = 900, Cl = Katiniq
R = 800, Cl = moyenne
R = 800, Cl = Katiniq
Katiniq, splnifex
Moyenne de 2-3 et Katiniq
Moyenne de Buhlnda
Buhinda-modèle,



































































































































Figure 4.12: Diagramme montrant les intervalles de variation du facteur
d'enrichissement des sulfures (Cc / C| ) versus le facteur-R, pour
différentes valeurs du coefficient de partage D.
Cc = concentration d'un métal dans les sulfures; C| = concentration d'un métal
dans le liquide silicate; D = coefficient de partage entre les liquides silicate et
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Figure 4.13: Diagramme Cu/Pd montrant la position des unités dunitique, peridotitique
et gabbronoritique du complexe de Musongati (Burundi), par rapport au manteau et aux
domaines enrichi et appauvri en EGP ( t = dunite, • = harzburgite, <5> = péridotite à PI,
• = gabbronorite, * = composition du magma parent).
AP et SJ = Reefs AP et SJ de Penikat (Alapieti et al. 1990), C = Dépôts de Cape Smith
(Barnes et al. 1993), Cl = Cliff de Unset (Gunn et al. 1985), JM = Reef J-M de Stillwater
(Barnes and Naldrett 1985), Ld = Zone Roby du Lac des Iles (Brugmann et al. 1989),
MR et UG-2 = Reef Merensky et Reef UG-2 de Bushveld (Lee 1983; Naldrett et al. 1986),
N = Noril'sk (Smirnov 1966), Sud = dépôts de Sudbury (Naldrett 1981 ).
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Les harzburgites et les péridotites à plagioclase montrent des rapports Cu/Pd souvent
supérieurs ou proches de ceux du manteau. Les gabbronorites montrent plutôt un rapport
Cu/Pd inférieur ou proche de celui du domaine mantellique. Toutes ces roches peuvent donc
être considérées comme non-appauvries en EGP.
4.4.2.6 Conclusion sur l'étude des EGP dans la roche-mère
Quelle que soit l'affiliation considérée du complexe de Musongati, deux mécanismes de
formation et de distribution des EGP peuvent être envisagés: a) l'immiscibilité et la
ségrégation des sulfures, et b) l'apport des fluides hydrothermaux. D'une part, l'hypothèse
hydrothermale est supportée par la présence des biotites, les pegmatites sporadiques, la
prédominance de la pentlandite d'origine probablement secondaire, ainsi que les textures
secondaires des sulfures. D'autre part, la ségrégation des sulfures magmatiques est
supportée par la composition chimique des sulfures dont les concentrations atteignent 2%, les
rapports des métaux, les compositions recalculées à 100% sulfures, les relations avec la
roche encaissante et le facteur-R situé entre 1000 et 11000.
Les spectres des EGP des unités dunitiques de Buhinda sont sensés représenter le
spectre du liquide silicate au moment de la saturation des sulfures, en l'occurrence un magma
tholéiitique basaltique primitif, issu de 13 à 15% de fusion partielle. Sur les diagrammes
Pd/Ir vs Ni/Cu et Ni/Pd vs Cu/Ir, la plupart des échantillons du complexe de Musongati se
placent dans le champ des tholéiites magnésiennes (high-MgO tholeiites). Ceci est en accord
avec une source hype:magnésienne pour les unités dunitiques et péridotitiques de Musongati.
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Les analyses chimiques de la roche totale, les rapports des éléments incompatibles et les
normalisations par rapport au manteau viennent appuyer cette hypothèse. Les roches
gabbronoritiques au sommet du complexe sont considérablement appauvries en EGP, à cause
de leurs partitions préférentielles dans les sulfures, l'olivine, les oxydes et possiblement le
pyroxene.
Les calculs de la composition des sulfures, les normalisations à 100% sulfures, les
arséniures, les modélisations numériques des sulfures sont également en accord avec une
origine magmatique des EGP.
4.4.3 Caractérisation géochimique de la roche-mère
Les roches ultramafiques représentent les unités rocheuses de loin les plus importantes
sur lesquelles se développent les latérites nickélifères. Comme discuté plus haut dans les
sections pétrographiques, on peut distinguer essentiellement trois unités ultramafiques: les
dunites, les harzburgites et les péridotites à PI (figure 4.1, tableaux 4.6 et 4.7). Une
moyenne arithmétique simple des résultats analytiques géochimiques peut être calculée pour
chaque type de roche (tableaux 4.7 et 4.9). Ces moyennes pourraient être utilisées comme la
valeur initiale pour les processus de latéritisation dans les prochains chapitres. Cependant,
certains éléments (en particulier les EGP et les REE) montrent parfois une distribution
anormale, avec des teneurs qui s'étalent sur de larges intervalles. Pour cette raison, la
représentativité de ces moyennes peut être mis en doute. Par conséquent, des diagrammes de
fréquences (figure 4.14) ont été construits pour chaque élément afin d'en définir le mode.
Ces modes sont observables sur les fréquences les plus élevées, représentant ainsi la
composition la plus proche des roches ultramafiques latéritisées (figure 4.14). En analysant
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les résultats, on s'aperçoit que les modes obtenus sont similaires aux moyennes
arithmétiques, excepté pour Pd et Rh pour lesquels le mode est sensiblement inférieur à la
moyenne.
4.4.4 Le complexe de Musongati: une ophiolite ou une intrusion litée?
Toutes les évidences suggèrent que le complexe intrusif de Musongati s'est formé à
partir d'un magma tholéiitique contenant des concentrations légèrement élevées en MgO
(présence de cumulats de chromite, l'olivine et la chromite représentant les premières phases
cumulus, %Fo = 89). Les diagrammes des REE normalisées par rapport aux chondrites sont
relativement plats, ou tendent à être plats avec un léger enrichissement en éléments
incompatibles (figure 4.15). Ce qui indique sans équivoque une tholéiite primitive. Le fait
que les spectres des éléments traces montrent un léger enrichissement an éléments
incompatibles, suggère que le complexe de Musongati représente une intrusion plutôt qu'une
ophiolite. En effet, les ophiolites sont normalement appauvries en éléments très
incompatibles. Ceci est en accord avec la conclusion de l'étude de la composition chimique
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Figure 4.14: Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations d e s éléments dans
la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du'complexe de Musongati. La
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrat'ons des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et peridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
La fréquence la plus élevée donne le mode de la concentration de l'élément.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
La fréquence la plus élevée donne le mode de la concentration de l'élément.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour tes unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
La fréquence la plus élevée donne le mode de la concentration de l'élément.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe d e Musongati.














3 3.5 4 4.5 5 5.5 6 6.5 7 7.5 8 8.5 9 9.5 10 10.5
Rb (ppm)
.28 .3 .32 .34 .36 .38
Cs (ppm)
.4 .42 .44
20 25 30 35
Ba (ppm)
40 45
Figure 4 .14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
La fréquence la plus élevée donne le mode de la concentration de l'élément.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère ptfur les unités dunitique et peridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et péridotitique du complexe de Musongati.
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Figure 4.14 (suite): Histogrammes illustrant la fréquence des concentrations des éléments
dans la roche-mère pour les unités dunitique et peridotitique du complexe de Musongati.
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d) norites et gabbronorites du complexe de Musongati (les valeurs de normalisation sont tirées de Taylor et Mclennan, 1985).
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CHAPITRE V
CARACTÉRISTIQUES PÉTROGRAPHIQUES E T
GÉOCHIMIQUES DES HORIZONS LATÉRITIQUES
5.1 INTRODUCTION
Les intérêts géologique et économique pour les latérites, ainsi que les descriptions
géologiques et géomorphologiques y relatives, sont relatées dans les travaux de Maignien
(1966), McFarlane (1976), Goîightly (1981), Schellmann (1986), Nation (1991), Nahon et
al. (1992), Bourman (1993), Tardy ( 1993).
La polémique sur la terminologie des latérites dure depuis près de 200 ans.
Étymologiquement, le terme latérite vient du latin later qui signifie brique. En géologie, on
doit ce terme à Buchanan (1807), qui Fa proposé pour la première fois pour désigner les
matériaux de construction des maisons dans les régions du Mysore, Kanatoar et Malabar, et
qu'il décrit comme des dépôts sédimentaires de matériel argileux riche en fer, massif et non-
stratifié, plein d e cavités et de pores. Le terme latérite a depuis été utilisé sous différentes
interprétations par les géographes, les pédologues, les agronomes, l e s ingénieurs en
bâtiments et en constructions de route, les géologues, les voyageurs, etc., pour désigner une
vaste variété de formations de sols ou de sédiments, si bien que sa définition scientifique
reste en perpétuelle réactuaîisation (Tardy 1992, Bourman 1993). En géologie, le terme
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latérite désigne encore aujourd'hui, stricto sensu, les matériaux indurés ou aptes à s'indurer à
l'air, résultant d'un processus de l'altération météorique et de la désintégration physique et
chimique d'une roche-mère. Selon Tardy (1993,1992) qui résume la plupart des travaux sur
la terminologie des formations latéritiques, le terme latérite doit désigner des unités
constituées de plusieurs horizons, sans référence à la dureté. Ainsi, la signification du terme
latérite sensu lato qui sera utilisée tout au long de ce travail, englobe tous les matériaux
meubles ou indurés, formés essentiellement d'oxydes de fer et/ou d'aluminium, constituant
les principaux horizons d'altération des milieux intertropicaux. La présence d'un horizon
cuirassé ou nodulaire dans un profil latéritique, n'est donc pas une condition sine qua non
pour qu'une formation d'altération tropicale puisse être appelée latérite.
À Musongati, le profil latéritique est formé de la base au sommet de quatre horizons
principaux (figure 5.1): la saproîite, la ferralite, la cuirasse et le sol latéritique. Les uns sont
parfois emboîtés dans les autres, et leurs épaisseurs varient avec la situation topographique,
et peuvent atteindre ensemble 80 à 100 m de puissance. Ces horizons se distinguent
essentiellement par la couleur, la granuîométrie, la densité, la composition minéralogique et la
composition chimique globale. Au point de vue chimique, le terme latérite ici englobe le
concept d'accumulation relative ou absolue de Fe2Û3 et AI2O3, et des pertes partielles à
totales en S1O2 et MgO.
L'étude des gisements latéritiques nickélifères a vu le jour après l a découverte par
Gamier en 1863 des dépôts de la Nouvelle-Calédonie, riches en minéraux hydratés de
couleur verte baptisés par la suite "gamiérites" (Gamier 1876). Aujourd'hui, plus de 75%
des réserves mondiales de nickel sont localisés dans les latérites (Oliveira et al. 1992;
Trescases 1986).
Composition minéralogique des horizons du
profil latéritique du complexe de Musongati
Distribution des éléments du groupe
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Figure 5.1: Profil latéritique typique des formations latéritiques nickéiifères du complexe de Musongati.




Les liaisons génétiques entre la formation des latérites et l'enrichissement en nickel, les
premières descriptions et les analyses chimiques détaillées des différents horizons
latéritiques, ne datent pourtant que de la deuxième moitié du XX^me siècle (Bonifas 1959;
Percival 1965; Troly et al. 1979; Trescases 1986; Golightly 1981),
Malheureusement jusqu'aujourd'hui, malgré le nombre imposant des articles publiés au
sujet des latérites nickéîifères, nous n'avons encore à notre connaissance que des données
morcelées des descriptions de distributions des EGP sur un profil latéritique.
5.2 PÉTROGRAPHIE
Cette section comporte une description minéralogique sommaire des principaux
horizons latéritiques du complexe de Musongati (figure 5.1). Elle vise à comprendre les
structures du matériel qui forme la latérite, ainsi son état d'évolution îe long du profil
latéritique nickélifère.
5.2.1 Le sol latéritique (SL)
Le sol latéritique est constitué de deux principaux horizons, la couverture latéritique et
le sol latéritique proprement dit. Nous parlerons de sol latéritique pour désigner les deux, car
ils sont difficilement distinguables pétrographiquement et géochimiquement. De plus, ils
s'apprêtent très facilement à l'érosion. De couleur bran à bran rougeâtre, le sol latéritique est
formé essentiellement de dépôts alïochtones, autochtones ou para-autochtones, resédimentés
au sommet, souvent sablonneux, montrant une structure terreuse et/ou pisolitique à matrice
terreuse (planche 20).
Planche 20: Photographie d'un échantillon de sol latéritique (échantillon 247-
0-5, montrant les structures terreuses et pisolitiques. On observe également





Les fragments de sols agglomérés montrent une granulométrie fine à moyenne. Des
racines d'arbres, la matière organique sous toutes ses formes, les empreintes de l'activité
humaine, caractérisent les premiers 5 m de cet horizon de 2 à 20 m de puissance.
5.2.2 La cuirasse (CU)
Parmi les autres horizons latéritiques, la cuirasse se caractérise par sa densité (une
moyenne de 2 g/cm3) et sa dureté (une moyenne de 6 sur l'échelle de Mohs) élevées, ce qui
lui vaut souvent la dénomination de croûte ou carapace ferrugineuse. Sa couleur est
généralement brun foncé ou brun rouillé, avec un éclat métallique (planche 21a). La cuirasse
montre souvent, surtout quand elle est exposée à la surface, des structures pisolitiques sous
forme de croûtes et mottes caverneuses et limonitiques, ou de masses amorphes dures et
compactes, ce qui confère à la roche un relief mamelonné (planche 21b). Outre la goethite et
l'hématite qui forment plus de 90 % de la cuirasse, on observe également des minéraux en
forme de lattes allongées ou fibreuse, faiblement anisotropes, que nous pensons être de la
lépidocrosite, ainsi que de fines particules de maghémite que nous avons pu identifier par
diffraction-X (ou DRX). On rencontre également dans la matrice argileuse qui atteint 10% à
la base de la cuirasse, des fragments anguleux de la croûte ferrugineuse et de concrétions
limonitiques. La cuirasse montre une puissance de 10 à 20 m.
La cuirasse est presque toujours présente à la surface de la zone ferralitique.
Aujourd'hui, on attribue le cuirassement à un phénomène d'immobilisation du fer transporté
d'une part par lessivage vertical, et d'autre part par migration latérale des nappes aquiferes au
sein des profils d'altération, chargées en fer soluble qui vient s'oxyder et s'accumuler sous
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forme d'hydroxydes ferriques dans la zone de battements oxygénés (Millot 1964; Levinson
1980; Bourman 1993).
5.2.3 La ferralite (FE)
Nous portons la plus grande attention sur le degré d'évolution des silicates en état
d'altération météorique. Nous préférons donc le terme ferralite pour souligner à ce niveau
précis la libération du fer et de l'alumine à partir du réseau des silicates, et le début des pertes
intenses en Si et en Mg dans le profil d'altération.
De couleur brun rougeâtre clair à brun chocolat, parfois brun jaunâtre à la base, la
ferralite est formée essentiellement de goethite nickélifère et de masses amorphes
d'hydroxydes de fer. Elle est remarquablement friable et plastique, et se caractérise par une
augmentation de matières argileuses dans la matrice. On rencontre également comme
minéraux accessoires les spinelles, la maghémite et la chlorite. L'horizon ferralitique, d'une
puissance de 10 à 15 m, montre des laminations de couleur allant de brun-rouge à jaune clair,
connue communément sous le nom de couleur ocre, ainsi qu'un aspect bariolé avec ses
rayures blanches. La ferralite est également marquée par plusieurs veinules noires qui ne
montrent aucune orientation préférentielle. Les mouchetures noires disséminées dans la
couche ferralitique sont particulièrement riches en manganèse, tandis que les mouchetures
verdâtres sont riches en chrome. La structure de la ferralite est terreuse, souvent laminée et
parfois même zonée. Au sommet, la ferralite évolue graduellement en cuirasse marquée
plutôt par des structures colloformes de la goethite et des pisolites de composition goethite-
hématite.
Planche 21a: Photographie de deux échantillons superposés de la cuirasse
latéritique (échantillon 298-4-7). L'échantillon au dessus est proche de la
surface, et montre des structures pisolitiques sous forme de mottes
caverneuses et limonitiques.
Planche 21b: Photographie de la cuirasse latéritique (échantillon 298-4-7),
exposée à la surface, montrant des masses amorphes dures et compactes, qui




Planche 22: Photographie de la ferralite (échantillon 247-27-28), formée de
goethite nickélifère et de masse amorphes d'oxydes de fer, et exhibant




Alors que la saprolite est caractérisée par des changements plus ou moins
isovolumiques, la ferralite est plutôt susceptible aux effondrements et aux pertes de volumes,
et reste maintenue par des structures d'une extrême fragilité.
5.2.4 La saprolite (SA)
La saprolite forme une unité près de 20 mètres de puissance. Elle est localisée à la base
d'un profil latéritique complet, juste au dessus de la zone de départ, où prévalent les
phénomènes d'hydrolyse. Le pH de cette zone est en principe alcalin, par suite de la
libération massive des ions Ca et Mg de la roche-mère. La saprolite est habituellement de
couleur jaunâtre à brun-olive clair et vert. On distingue à la base de l'horizon une saprolite
d'une granulométrie moyenne à grossière, et au sommet une saprolite finement grenue,
friable, mais avec des structures primaires identifiables (planche 23). On rencontre souvent à
la base de l'horizon saprolitique, du matériel éboulé, des clastes de la roche-mère
partiellement décomposés, des veines ou des fractures et des vides remplies par la gamiérite
formée à partir des précipités colloïdaux, et des veinules noires riches en manganèse (figure
5.1). La garniérite est parfois accompagnée de quartz en petite quantité. Sur toute sa
puissance, la saprolite est caractérisée surtout par la quantité élevée de minéraux argileux du
groupe montmorillonite (Ro.33Al2Si40]o(OH)2 n H2O, où R = Na4", K+, Mg2+) et de
serpentines ferro-magnésiennes, mais dont la quantité diminue progressivement de la base au
sommet. Ces minéraux se forment essentiellement aux dépens de l'olivine par l'action de
l'altération latéritique. On observe souvent des pseudomorphes de smectites riches en fer (les
nontronites) sur les cristaux ou les reliques d'olivine.
Planche 23a: Photographie de la saprolite fine au sommet de l'horizon
saprolitique, (échantillon 247-38-40), aux structures primaires difficilement
retracables ou effacées.
Planche 23b: Photographie de la saprolite grossière (échantillon 247-50-55) à
la base de l'horizon saprolitique, dont les structures primaires d'une dunite
serpentinisée sont facilement reconnaissables. On observe également des





La densité peu élevée de la saprolite (0.97 g/cm3 en moyenne) et sa structure poreuse et
cloisonnée qui rappelle la texture maillée de la roche-mère serpentinisée, lui ont valu le
surnom de "pain d'épices". En effet, les fragments de cristaux d'olivine ou reliques qui
occupaient les mailles se recouvrent essentiellement d'une matière jaune-brunâtre à
consistance argileuse. Le passage de la roche-mère à la saprolite est souvent très net, et ne
montre pratiquement pas de zone de transition, comme le montre les distributions verticales
des éléments dans les forages investigués. Au sommet de la saprolite, on peut encore
observer que les cristaux d'olivine et les rubans de serpentine sont entièrement transformés
en hydroxydes de fer avec respect de la structure de la roche de départ. La porosité due au
lessivage des alcalins et des alcalino-terreux est assez faible à la base mais plus prononcée au
sommet. La saprolite est constamment sous les conditions humides, puisque elle est située le
plus souvent sous la nappe phréatique. Les transferts de masse de fer et d'aluminium y sont
donc limités. Par contre, les horizons FE, CU et SL constituent des domaines non-saturés,
hydratés ou asséchés périodiquement suivant les saisons sèches et les saisons pluvieuses, et
où les transferts de masse du fer y sont constamment observés.
5.3 LLTHOGÉOCHIMIE DES HORIZONS LATÉRITIQUES
5.3.1 INTRODUCTION
Cette étude a été réalisée dans le but de caractériser les variations géochimiques liées
aux modifications physico-chimiques des roches soumises au processus de la latéritisation.
Nous suivrons l'évolution de la distribution des éléments tout le long des profils latéritiques.
Les valeurs de tous les éléments analysés ont été recalculées à 100% de la roche totale, de
façon à éliminer la perte au feu (PAF). Tous les calculs et diagrammes de cette section
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utilisent les valeurs anhydres des constituants chimiques. Nous avons choisi de distinguer 4
principaux groupes d'éléments: les éléments majeurs, les éléments traces, les terres rares et
les éléments du groupe du platine. Les distributions de chaque groupe ont été étudiées
d'abord à l'intérieur de chaque horizon latéritique, afin d'illustrer les changements intervenus
à chaque niveau du profil latéritique. Cette étude permet de cerner les transformations
physico-chimiques associées à la latéritisation à travers une analyse qualitative et quantitative
de changements des compositions chimiques. Nous avons également intégré une étude
statistique sommaire afin de mieux comprendre les relations inter-éléments, et
particulièrement les relations entre les EGP et les REE dont les enrichissements sont
exceptionnels.
5.3.2 LlTHOGÉOCHIMIE QUALITATIVE
Dans ce chapitre, nous discuterons de la variation des compositions chimiques
obtenues sur 18 échantillons de la saprolite, 22 échantillons de la ferralite, 10 échantillons de
la cuirasse et 10 échantillons du sol latéritique, provenant de 8 forages (forages 89, 104,239,
249, 247, 269, 289, 298), atteignant la roche-mère, dont 4 de l'unité dunitique et 4 autres de
l'unité péridotitique (figure 3.2). Les résultats analytiques sont présentés sur les tableaux
5.1,5.2, 5.3, 5.4 et 5.5.
5.3.2.1 Les éléments majeurs
Comparativement à la roche-mère, sur les profils géochimiques des horizons
latéritiques (figures 5.2, 5.3, 5.4, 5.5; tableaux 5.1, 5.2, 5.3, 5.4, 5.5), on observe que les
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teneurs en SiO2, MgO, CaO, Na2O, K2O connaissent une chute libre de la base au sommet
de la SA, et sont fortement à complètement lessivés dans les horizons supérieurs. La silice et
le magnésium montrent un comportement similaire au niveau de la saprolite et de la ferralite,
avec des valeurs caractéristiques de 30-40% SiO2 et 15-25% MgO dans la saprolite, et 10-
15% S1O2 et 0.05-1% MgO dans la ferralite. Alors que le magnésium et les alcalins se
retrouvent complètement lessivés au niveau de la cuirasse et du sol latéritique, la silice
persiste au dessus de la limite de détection et tend même à être enrichie, probablement suite
aux néoformations. Cette tendance à l'enrichissement au niveau du SL est également
observable pour le potassium qui est pourtant en dessous ou proche de la limite de détection
(<0.01%) au niveau de la roche-mère, la SA, la FE et la CU, mais peut atteindre 0.12% au
niveau du SL.
Les teneurs en T1O2, AI2O3 et P2O5 augmentent graduellement de la base jusqu'au
sommet du profil latéritique. Les teneurs moyennes en TiO2 et AI2O3 dans la FE sont deux
fois plus élevées que celles de la SA. Elles passent de la SA à la FE, de 0.20% à 0.40%
TiO2 et de 5% à 10% AI2O3. La CU et le SL retiennent les teneurs maximales en ces
oxydes, qui passent respectivement de 0.81% à 2.53% TiO2, et de 15.38% à 35% AI2O3.
P2O5 est quant à lui proche de la limite de détection dans la roche-mère (0.01%).
Cependant, à l'instar des oxydes TiO2 et AI2O3, il se retrouve toujours enrichi au niveau du
SL et de la CU, mais sa teneur maximale ne dépasse pas 0.17%.
Après avoir connu leur apogée au niveau de la CU latéritique, les oxydes Fe2Û3 et
MnO qui enregistrent respectivement jusqu'à 89% et 3%, montrent une forte baisse au niveau
du SL, atteignant des valeurs minimales de 36% et 0.06% respectivement.
180
Tableau 5.1 : Résultats analytiques des oxydes majeurs, des éléments traces, des terres rares et des éléments
du groupe du platine pour les échantillons du sol latéritique (SL), de la cuirasse (CU), de la ferralite (FE) et de
la saprolite (SA), provenant du forage 247 (Total'sla somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni,
V, Cu et S, recalculées à 100%)
No ForVÉch.


























































































































































































































































































































































































































































































































Tableau 5.1 (suite): Résultats analytiques des oxydes majeurs, des éléments traces, des terres rares et des éléments
du groupe du platine pour les échantillons du sol Iatéritique (SL), de la cuirasse (CU), de la ferralite (FE) et de
la saprolite (SA), provenant du forage 247 (Total*=la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni,








































































































































































































































































































































































































































































Tableau 5.1 (suite): Résultats analytiques des oxydes majeurs, des éléments traces, des terres rares et des éléments
du groupe du platine pour les échantillons du sol latéritique (SL), de la cuirasse (CU), de la ferralite (FE) et de
la saprolite (SA), provenant du forage 247 (Total*=la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni,
V, Cu et S, recalculées à 100%)
No ForJÉch.


















































































































































































































































































































































Tableau 5.2: Résultats analytiques des oxydes majeurs, des éléments traces, des terres rares et des éléments
du groupe du platine pour les échantillons du sol latéritique (SL), de la cuirasse (CU), de la ferralite (FE) et de














































































































































































































































































































































































































































































































































































Tableau 5.3: Résultats analytiques des oxydes majeurs, des éléments traces, des terres rares et des éléments
du groupe du platine pour les échantillons du sol latéritique (SL), de la cuirasse (CU), de la ferralite (FE) et de
la saprolite (SA), provenant du forage 289 (Total*=la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni,
V, Cu et S, recalculées à 100%)
No ForVÊch.























































































































































































































































































































































































































































































































Tableau 5.3 (suite): Résultats analytiques des oxydes majeurs, des éléments traces, des terres rares et des éléments
du groupe du platine pour les échantillons du sol latéritique (SL), de la cuirasse (CU), de la ferraiite (FE) et de
la saprolite (SA), provenant du forage 289 (Total'=la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni,
V, Cu et S, recalculées à 100%)
No ForJEch.




















































































































































































































































































































































































































Tableau S.4: Résultats analytiques des oxydes majeurs, des éléments traces, des terres rares et des éléments
du groupe du platine pour les échantillons du sol latéritique (SL), de la cuirasse (CU), de la ferrtlite (FE) et de
la saprolite (SA), provenant du forage 298 (Total*=la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni,
V, Cu et S, recalculées à 100%)
No ForJÉch








































































































































































































































































































































































































































































Tableau 5.5: Résultats analytiques des oxydes majeurs, des éléments traces, des terres rares et des éléments
du groupe du platine pour les échantillons de la ferralite (FE) et de la saprolite (SA), provenant des forages
249,239,104 et 89 (Total*=la somme des valeurs anhydres des oxydes majeurs, Cr, Ni, V, Cu et S,
recalculées è 100%)
No ForTEch.
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Figure 5.2: Profil latérttique du forage 247, pour ies éléments majeurs, les éléments traces, les terres rares
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Figure 5.2 (suite): Profil latéritique du forage 247, pour les éléments majeurs, les éléments traces, tes terres rares
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Figure 5.2 (syite): Profil latéritique du forage 247, pour les éléments majeurs, ies éléments traces, tes terres rares
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Figure 5.2 (suite): Profil latérltique du forage 247, pour les éléments majeurs, Iss éléments traces, les terres rares
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Figure 5.2 (suite): Profil latéritique du forage 247, pour les éléments majeurs, les elements traces, les terres rares
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Figure 5.2 (suite): Profil tatéritique du forage 247, pour les éléments majeurs, les éléments traces, Ses terres rares
et (es éléments d u groupe du platine, unité mère dunitique du complexe de Musongati, Burundi.
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Figure 5.3: Profil latôritique du forage 269, pour les oxydes majeurs, les éléments traces, l e s terres rares



















Figure S.3 (suite): Profil iatéritique du forage 269, pour tes oxydes majeurs, les éléments traces, les terres rares
et tes éléments du groupe du platfne, unité mère dunitique du complexe de Musongati, Burundi
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Figure S.3 (suits): profit iatérîtique du forage 269, pour tes oxydes majeurs, tes éléments traces, les terres rares
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Figure S.3 {suite): Prof s ï Iatéritique du forage 26S, pour les oxydes majeurs, les éléments traces, les terres rares























Ô 5 10 15 20 2 5 30 35 40 45 50
profondeur (m)
mmmmm
0 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50
profondeur (m)
I si. eu
Figyre 5.3 (suite): Profil iatéritique du forage 2S9, pour les oxydes majeurs, tes éléments traces, les terres rares
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Figure 5.3 (suite): Profil latéritique du forage 269, pour tes oxydes majeurs, les éléments traces, les terres rares
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Figure 5,3 (suite): Profil Estéritique du forage 269, pour tes oxydes majeurs, les éléments traces, les terres rares
et les éléments du groupe du platine, unité mire dunitique du complexe de Musongati, Burundi
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Figure 5.4: Profil tatérltique du forage 289, pour les oxydes majeurs, les éléments traces, les terres rares
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Figure 5.4 (suite): Profil latérltlque du forage 289, pour tes oxydes mafeurs, les éléments traces, les terres rares
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Figure 5.4 (suite): Profil latéritique du forage 289, pour les oxydes majeurs, tes éléments traces, les terres rares
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Figure 5.4 (suite): Profil iatéritique du forage 289, pour les oxydes majeurs, les éléments traces, tes terres rares
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Figure 5.4 (suite): Profil latéritique du forage 289. pour les oxydes majeurs, les éléments traces, les terres rares
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Figure 5.4 (suite): Profi l latérltique du forage 289, pour les oxydes majeurs, les éléments traces, les terres rares
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Figure 5.4 (suite): Profil latéritique du forage 239, pour les oxydes majeurs, les éléments traces, Ses terres rares
et les éléments du groupe du platine, unité mère durmique du complexe de Mttsongsti, Burundi
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Figure 5,5; Profit laîéritique du forage 298, pour les éléments majeurs, les éléments traces, les terres rares
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Figure 5.5 (suite): Profit Jatériîiquc- du forage 2S8, pour les éléments majeurs, les éiéments t races, les terres rares
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Figure 5.S (suite): Profit Satéritique du forage 298, pour les éléments majeurs, les élémente traces, les terres rares
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Figure S.5 (suite); Profil iatérKIque au forage 298, pour les éléments majeurs, les éléments t races , les terres rares
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Figure 5,5 (suite): Profil iatéritique du forage 298, pour tes éléments majeurs, les éléments traces, les terres rares
et les éléments du groupe du platine, unité mère dunttiepe du complexe de Musongati, Burundi
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Figure 5.5 (suite): Profll tatéritique du forage 298, pour tes éléments majeurs, les éléments traces, les terres rares
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Figure 5.5 (suite): Profil iatérltique du forage 298, pour les éléments majeurs, les éléments traces, les ferres rares
et les éléments du groupe du platine, unité mère dunitique du eomptexe de Musongati, Burundi
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Les niveaux ferralitique et saprolitique enregistrent respectivement des teneurs
maximales de 84% et 25% Fe2Û3, 2.77% et 0.68% MnO. Des teneurs sporadiques de 50%
Fe2Û3 sont parfois observées au niveau de la SA. Les teneurs caractéristiques en termes d e
fréquences (modes) sont de 0.2% MnO et 20% Fe2Û3 pour la SA, 1.5% MnO et 75% pour
laFE.
Les rapports SiO2/Al2O3 et Al2Û3/Fe2O3 sont souvent utilisés pour étudier
l'enrichissement résiduel dans les sols latéritiques et même pour leur classification (Maignien
1966; Schellmann 1982). Dans les profils latéritiques de Musongati, les rapports
SiO2/A1203 augmentent du sommet à la base du profil latéritique, avec des valeurs entre 0.5O
et 1 dans le SL, la CU et la FE, 1 à 8 dans les niveaux supérieurs de la SA, 19 à 25 à la base
de la SA, et une moyenne de 50 dans la roche-mère. Par contre les rapports Al203/Fe2O3
diminuent progressivement de 0.75 à 0.40 dans le SL, 0.21 à 0.14 dans la CU, 0.14 à 0.08
dans la FE, 0.13 à 0.06 dans la SA. Ces rapports, surtout ceux du SL, de la CU et de la F E
sont dans les limites de ceux constamment observés dans les autres latérites à travers l e
monde (Maignien 1966; Tardy 1994). Ceci suggère que les concentrations en AI2O3, TiO2
et P2O5 restent essentiellement résiduelles, alors que Fe2Û3 et MnO ont manifestement subi
un lessivage au niveau du SL et partiellement au niveau de la CU.
5.3.2.2 Les éléments traces
Les distributions des éléments traces sont présentées sur les profils géochimiques des
horizons latéritiques (figures 5.2, 5.3, 5.4 et 5.5; tableaux 5.1, 5.2, 5.3, 5.4 et 5.5). Le s
plus fortes concentrations en Cr, Ni, Cu et Co sont toujours observées au niveau de la SA .
Le niveau de concentration en ces éléments dans le SL (partiellement dans la CU) es t
comparable, et parfois même en dessous de celui de la roche-mère. La FE est donc le
deuxième horizon après la SA, en termes de teneurs globales en Cr, Ni , Cu et Co. L e s
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éléments Cr et Ni atteignent respectivement 1.6% et 3.82% dans la SA, 1.19% et 0.79%
dans la FE. Les fluctuations positives en Co et en Cu s'étendent sur les intervalles de la SA,
la FE et la CU. Leurs variations suivent à peu près les mêmes intervalles que le Cr et le Ni au
niveau de la SA et de la FE, mais enregistrent en plus sur tous les profils latéritiques des pics
positifs au niveau de la CU. Leurs valeurs atteignent respectivement 0.20% et 0.84% dans la
SA, 0.35% et 0.33% dans la FE, 0.14% et 0.25% dans la CU, 0.04% et O.10% dans le SL.
Les oxydes de Mn sont connus pour leur effet de rétention des éléments traces, en
particulier Ni, Co, Zn, Cu, Ba et Y. Les profils latéritiques de Musongati ne montrent de
corrélation entre ces éléments qu'au niveau de la SA. Les divergences dans leurs
distributions s'accentuent au niveau de la FE et deviennent difficiles à apprécier au niveau de
la CU et du SL. Les rapports Co/Mn décroissent dans la SA vers le SL, contrairement à ce
qui est observé dans la plupart des latérites nickélifères à travers le monde (Golightly 1981 ).
Il est probable que ces différences de comportement soient liées aux conditions oxydo-
réductrices extrêmes à la base de la formation du SL et de la CU, ou au caractère allochtone
du SL, ou les deux.
Les éléments Rb, Cs, Ba, Se, V, Zn, Se, Sb montrent des distributions plutôt
disparates, bien que dans certains forages (forages 247 et 269, voir figures 5.1 et 5.2), ils
aient tendance à se concentrer dans les niveaux supérieurs du profil latéritique.
L'As montre des concentrations anomales au niveau de la saprolite. Ceci étant
probablement lié aux arséniures identifiés dans la roche-mère, et qui se reconcentrent
résiduellement dans la SA, avant d'être détruits aux niveaux supérieurs.
Hf, Th et Ta ont un comportement géochimique similaire à celui d e TiC»2 ou AI2O3,
avec des profils géochimiques aux allures pratiquement identiques. Alors que dans la roche-
mère, la SA et la FE, leurs concentrations frôlent ou restent en dessous de la limite de
détection, leurs teneurs maximales dans le SL sont dix fois les teneurs maximales
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correspondantes dans la SA. Ainsi en termes de teneurs moyennes, Ta, Hf, Th passent
respectivement de 0.82, 2.5, 3.6 ppm dans la SA, à 8.9, 22, et 38 ppm dans le SL.
Cependant, contrairement au titane et à l'aluminium, on n'observe aucune accumulation
positive de ces éléments dans la SA ou dans la FE.
5.3.2.3 Éléments du groupe des terres rares (REE)
5.3.2.3.1 Distribution des REE
Les REE accusent une tendance généralisée de fortes hausses en teneurs globales dans
les horizons latéritiques (figures 5.2, 5.3, 5.4 et 5.5). Toutefois, si leur comportement dans
la roche-mère sont similaires, montrant des profils géochimiques presque parallèles, leur
differentiation est déjà assez nette au niveau de la SA, et se poursuit jusqu'au niveau du SL.
Les plus fortes concentrations en REE sont généralement enregistrées au niveau de la SA,
excepté pour le Ce qui atteint son apogée d'enrichissement au niveau de la CU. Au niveau de
la CU ou de la FE, dépendamment de la position topographique du forage, tous les profils
géochimiques des REE, y compris le Ce, montrent au même point un pic négatif frappant en
forme de "V" (figures 5.2, 5.3, 5.4). Au point de vue géochimique, ces profils pourraient
refléter une baisse considérable du pH depuis le sommet du SL jusqu'au sommet de la CU,
avant de remonter progressivement aux niveaux ferralitiques et saprolitiques. Il est probable
que le pH passe des valeurs acides dans le SL, aux valeurs très acides à la base du SL et au
sommet de la CU, pour remonter progressivement vers les valeurs basiques dans la SA. La
FE qui enregistre les plus fortes fluctuations de la nappe phréatique devrait également voir
son pH varier constamment selon les saisons. Tout ceci aurait conduit au lessivage de plus
en plus prononcé de tous les REE depuis le SL jusqu'au niveau de la CU, particulièrement à
son niveau sommital, ainsi qu'à la base du SL. Les REE en solution ont été visiblement
redéposés graduellement dans les niveaux latéritiques ferralitiques et saprolitiques, qui
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enregistrent les teneurs globales les plus élevées en REE parmi tous les autres profils
latéritiques.
On peut aisément remarquer que, comparativement à la roche-mère, les terres rares
légères (LREE) sont plus mobiles, avec un taux d'accumulation plus élevé dans les horizons
latéritiques que les terres rares lourdes (HREE). De son côté, le Ce montre un comportement
très différent de tous les REE. Il enregistre ses plus fortes accumulations au niveau de la CU
ou de la FE. Il affiche une affinité particulière pour la CU au niveau de laquelle on observe
les plus fortes anomalies positives (concentration maximale de 536 ppm), tandis que le La est
plutôt concentré dans la SA (concentration maximale de 207 ppm). Ainsi, contrairement aux
autres REE dont les profils sont plus ou moins similaires, voire parallèles de par leurs formes
aux anomalies positives dans la SA et la FE, le profil de Ce recoupe ceux des autres REE,
particulièrement celui de La, presque toujours au niveau de la transition entre la FE et la SA.
Ceci témoigne une fois de plus d'un changement physico-chimique qui s'opère au niveau du
profil latéritique en général, et au niveau de la CU en particulier. Cependant, ceci n'est pas
toujours le cas pour les profils latéritiques incomplets. Ainsi par exemple, pour les profils
latéritiques nickélifères dont la saprolite est absente (figure 5.3), les plus fortes
concentrations en Ce sont enregistrées au niveau du sol latéritique, et les profils de Ce et de
La se recoupent au niveau de la CU. Cet horizon cuirassique montre par ailleurs les plus
fortes concentrations pour tous les autres éléments. Toutefois, que ce soit au niveau du SL,
de la CU, de la FE ou de la SA, les profils de Ce et de La qui se recoupent nous renseignent
sur le changement des conditions Eh-pH. La latéritisation est donc un processus
d'acidification, et ceci se reflète sur le changement d'étage d'oxydation et la mobilité de
certains éléments dont le Ce.
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5.3.2.3.2 Les teneurs en REE normalisées aux chondrites
Les teneurs en REE des horizons latéritiques normalisées par rapport aux chondrites
montrent une modification extraordinaire du patron plat de la roche-mère (figures 5.6, 5.7,
5.8 et 5.9). Dans la SA, le La atteint près de 600 fois les chondrites, et reste l'élément des
terres rares de loin le plus enrichi de l'horizon saprolitique. Le Ce décrit quant à lui une forte
anomalie négative avec des valeurs ne dépassant pas 30 fois les chondrites. Nd et Sm
peuvent atteindre des maxima de 100 fois, Eu et Tb 50 fois, et les HREE 25 fois les valeurs
chondritiques. Malgré son anomalie négative par rapport aux autres LRJEE, qui fait de lui
l'élément le plus appauvri des LREE dans l'horizon saprolitique, le Ce reste tout de même 5 à
10 fois plus enrichi que les HREE. Ceux-ci n'ont pas beaucoup varié comparativement aux
rapports chondritiques de la roche-mère, avec des moyennes de 5 à 10 fois les chondrites
dans la SA, et 10 à 20 fois dans les horizons supérieurs.
Dans la FE, la CU et le SL, le Ce décrit une anomalie positive atteignant respectivement
248, 561 et 256 fois les valeurs chondritiques, tandis que le La montre respectivement des
teneurs de 107, 112 et 80 fois les valeurs chondritiques. Dans de rares occasions, le Ce
garde l'anomalie négative dans la ferralite, ce qui est le cas du forags'298 (figure 5.9). Ceci
est probablement lié à la maturité du développement du profil latéritique. En effet, le profil
du forage 298 ne montre pas de SL, et la SA y est peu développée par rapport à la FE. En
calculant les rapports Ce/Ce*nc (ne = teneurs normalisées aux chondrites), on s'aperçoit
qu'ils peuvent atteindre la valeur 9 dans la CU, contre les valeurs de ~1 dans la RM, la SA et
à la base de la FE. Ceci suggère une fois de plus, le lessivage prononcé du Ce au niveau des
horizons latéritiques supérieurs, et son accumulation élevée à la base de la CU ou au sommet
de la FE. Les anomalies positives de Ce sont par ailleurs caractéristiques des croûtes
ferrugineuses. L'absence de l'anomalie de l'Eu dans ces croûtes indiquerait probablement
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l'absence du plagioclase dans la roche-mère, ou une limite inférieure de Eh relativement
élevée durant leur développement, ou les deux.
Au niveau de la SA, la quantité de Ce qui reste en solution après son intensive
déposition dans les horizons supérieurs, est proportionnellement inférieure à celle des autres
LREE. Par conséquent, le Ce se retrouve moins enrichi dans la SA que les autres LREE.
L'anomalie négative prononcée du Ce dans la SA pourrait être également le résultat des
conditions manifestement basiques qui régnent en permanence dans la SA, et qui ne
permettent pas sa précipitation. Les HREE montrent des valeurs normalisées autour de 10
dans la FE et de 15 dans le sol latéritique.
L'enrichissement des LREE par rapport aux HREE dans les horizons latéritiques tel
qu'il apparaît sur les spectres normalisés est exceptionnellement élevé. Les rapports La/Lunc
ou La/Ybnc sont de 4 à 9 pour le SL, la CU et la FE, de 7 à 15 pour les niveaux supérieurs
de la SA, et de 50 à 160 à la base de la SA, contre une moyenne de 3.5 dans la roche-mère.
Cet enrichissement suggère de toute évidence un effet de mobilité de ces éléments, plutôt
qu'une simple perte de volume ou un simple transfert de masse. Sinon, l'enrichissement
aurait gardé les mêmes rapports entre les LREE et les HREE observés dans la roche-mère, et
partant la même allure du spectre plat de la roche source. De plus, la différence entre la SA et
les horizons supérieurs est très significative, suggérant un changement substantiel de
conditions chimiques dans le profil latéritique. L'anomalie négative du Ce dans la SA et
positive dans la FE, la CU et le SL, les rapports anormalement élevés de Ce/Ce*nc au niveau
de la CU, suggèrent que lors de la latéritisation de la péridotite, le C e change d'étage
d'oxydation. Nous pensons qu'il est sous la forme Ce^+ dans la RM e t la SA, et sous la
forme Ce^+ dans les horizons supérieurs, témoignant ainsi des conditions fortement
oxydantes qui régnent dans la CU au niveau de laquelle on observe les plus fortes anomalies
positives en Ce.
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Figure 5.6: Diagrammes représentant les teneurs en REE normalisées aux chondrites pour les horizons latéritiques du forage 247,
unité mère dunitique du complexe de Musongati (les valeurs de normalisation sont tirées de Taylor et Mclennan, 1985)
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Figure 5.7: Diagrammes représentant les teneurs en REE normalisées aux chondrHes pour les horizons latéritiques du forage 269, unité
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Figure 5.8: Diagrammes représentant les tenures en REE normalisées aux chondrites pour les horizons latéritiques du forage 289,
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Figure 5.9: Diagrammes représentant les teneurs des REE normalisées aux chondrites pour les horizons latérKiques du forage 298,





5.3.2.4 Éléments du groupe du platine (EGP) et l'or
5.3.2.4.1 Distribution des EGP et de l'or
Alors que les teneurs globales en EGP dans le SL et dans la RM restent comparables, la
FE et la CU se démarquent profondément du sommet et de la base des profils latéritiques.
Celles-ci accusent les teneurs globales les plus élevées en EGP et en or dans tous les profils
étudiés, avec des maxima de 77.92 ppb Os, 153.25 ppb Ir, 705 ppb Ru, 266 ppb Rh, 2582
ppb Pt, 3935 ppb Pd, et 0.55 ppm Au (figures 5.1, 5. 2, 5.3, 5.4 et 5.5; tableaux 5.1, 5.2,
5.3 et 5.4). La localisation des teneurs maximales des EGP dans les horizons latéritiques
attirent beaucoup d'attention. Elles sont presque toujours situées au milieu du niveau
cuirassique, exception faite du Pd qui enregistre ses maxima plutôt à la base de la ferralite. Il
est également intéressant de remarquer que mises à part leurs intensités, les profils de
distribution des EGP et de l'or montrent des allures similaires dans chaque forage étudié,
excepté encore une fois le Pd. Les profils du Pd recoupent souvent ceux du Pt au niveau de
la CU où le Pd enregistre ses plus faibles valeurs, ainsi qu'au niveau de la FE où les teneurs
globales en Pd deviennent supérieures à celles du Pt (figures 5.2, 5.3, 5.4). Le recoupement
des profils du Pd et du Pt est par ailleurs contraire à ce qu'on devait s'attendre d'après les
propriétés du tableau périodique des éléments, où le Pd se situe directement au dessus du Pt.
Ces éléments se devaient par conséquent de montrer un comportement géochimique similaire.
La distribution des EGP et de l'or suggère alors que la latéritisation entraîne une différence de
comportement de ces éléments, particulièrement pour le Pd. En considérant que l'ensemble
du groupe observe une certaine corrélation, les disparités des données du Pd sont interprétées
comme étant reliées à sa mobilité. Le Pd est probablement plus lessivé que les autres par les
fluides acidifiés latéritisants, surtout au niveau de la CU. Le Pt et le Rh suivent de loin le Pd
en termes de mobilité et de lessivage. Ceci est mieux illustré sur l e s digrammes de
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normalisation (figures 5.10 à 5.13). Les rapports Pt/Pd et Pt/Au affichent des anomalies
franchement positives dans la CU et en partie dans la FE. Ces rapports constituent u n
important outil qui démontrent une fois de plus la mobilité du Pd et de l'Au par rapport au Pt .
Le Pd et l'Au se prêtent donc plus facilement que le Pt, au lessivage par les fluides
responsables de la formation des horizons latéritiques. Ce lessivage est plus visible au
niveau de la CU. Le comportement de l'or reste toutefois très proche à celui du Pt, si l 'on
s'en tient aux allures des profils de distribution des teneurs globales.
5.3.2.4.2 Les teneurs en EGP, Ni, Cu et Au normalisées au manteau
Les diagrammes des teneurs en EGP, Ni, Cu et Au de la SA, FE, CU et S L
normalisées par rapport au manteau sont présentés sur les figures 5.10, 5.11, 5.12 et 5.13.
Les valeurs de normalisation sont tirées de Bames et al. (1988). Les teneurs normalisées de
tous les horizons latéritiques montrent un enrichissement en EGP, Au et Cu. Le nickel est
généralement appauvri dans le SL et au dessus de la CU, mais enrichi au niveau de la FE et
de la SA.
Sur les diagrammes de normalisation, on observe que la SA garde exactement l'allure et
la pente du patron parent (patron de la roche-mère) (Pd/Irnm = 28.65 - 44) , et que le Ni s'en
détache sensiblement. Le rapport Ni/Irnm atteint une valeur maximale de 12 contre 3.11 dans
la roche-mère. Ceci signifie que le Ni est devenu mobile à l'étape initiale de la latéritisation
consistant en une formation de l'horizon saprolitique juste au dessus de la roche-mère, par la
désintégration des divines nickélifères et leur remplacement par les argiles smectitiques. L a
SA du forage 289 indique cependant un rapport Pd/Irnm atteignant 226. Rappelons que la
roche-mère montre un rapport Pd/Irnm maximal de 57.6. Ceci suggère alors, que le Pd dans
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certaines sections saprolitiques fut le premier élément du groupe du platine à être remobilisé
par les processus de latéritisation.
Dans la FE, l'enrichissement des EGP est généralisé et plus important que celui
observé dans la SA. Les rapports Pd/Ir nm (40.4 au maximum) sont cependant comparables
à ceux de la SA, bien que l'allure des spectres soit un peu plus abrupte que celle observée
dans l'horizon saprolitique, surtout sur l'intervalle de Rh-Pt-Pd. Par contre on observe un
lessivage du Ni, de l'Au et du Cu. Le rapport Ni/Irnm n'atteint l'unité
qu'exceptionnellement, contre une valeur de 12 dans la SA.
La CU marque un important changement de la forme et du niveau de la pente des
spectres des métaux. On observe sur les diagrammes des teneurs normalisées des forages
247 et 269, une importante anomalie négative de Pd et de Cu (figures 5.10 et 5.11), ainsi
qu'une anomalie positive du Pt. Dans tous les profils latéritiques complets, les rapports
Pt/Pt*nm affiche une anomalie positive au niveau de la CU avec des rapports pouvant
atteindre 7. Ceci diverge avec les rapports monotones que l'on observe dans la RM, la SA et
en partie à la base de la FE. Ceci suggère fort probablement qu'au niveau de la CU
spécialement, l'on assiste à une mobilité aussi bien du Pd que du Pt.
Le rapport Pd/Irnm atteint 160 au niveau de la CU. L'Au passe de l'anomalie
généralement négative à l'anomalie franchement positive. Le lessivage prononcé du Ni est
marqué par ses teneurs normalisées qui passent en dessous de celles de l'Os. Le rapport
Ni/Irnm moyen est le plus faible de tous les horizons latéritiques et se situe entre 0.2 et 1
selon le forage considéré. Les spectres normalisés de la cuirasse suggèrent ainsi une mobilité
généralisée de Rh, Pt, Pd, Ni, Au et Cu. Cette mobilité répond également à un
environnement fortement oxydant tel que démontré ci-haut par les anomalies positives
soutenues de Ce, et présentement par les anomalies négatives de Pd et de l'Au.
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Figure 5.10: Diagrammes représentant les teneurs en EGP normalisées au manteau pour les horizons latéritiques du forage 247, unité dunitique
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Ni Os Ir Ru Rh Pt Pd Au Cu
Figure 5.11: Diagrammes représentant les teneurs en EGP normalisées au manteau pour les horizons latéritiques du forage 269, unité dunitique du
complexe de Musongati ( les valeurs de normalisation sont tirées de Barnes et al., 1988)
1000 1000-
l SOI LATÉRITIQUE
Ni Os Ir Ru Rh Pt Pd Au CuNi Os Ir Ru Rh Pt Pd Au Cu
NI Os Ir Ru Rh Pt Pd Au Cu Ni Os Ir Ru Rh Pt Pd Au Cu






Ni Os Ir Ru Rh Pt Pd Au Cu
Figure 5.12: Diagrammes représentant les teneurs en EGP normalisées au manteau pour les horizons latéritiques du forage 289, unité dunitique
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Figure 5.13: Diagrammes représentant les teneurs en EGP normalisées au manteau pour les horizons latéritiques du forage 298, unité duntique
du complexe de Musongati (les valeurs de normalisation sont tirées de Barnes et al., 1988)
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Le SL est marqué par un lessivage sinon un appauvrissement de tous les éléments. Le
Rh, le Pt et le Pd forment une ligne droite pentée. Le rapport Pd/Irnm varie de 25 à 75 ,
tandis que le rapport Ni/Irnm oscille entre 0.07 et 2.46.
5.3.3 LITHOGÉOCHIMIE QUANTITATIVE
5.3.3.1 INTRODUCTION
La comparaison directe des analyses chimiques de la roche initiale et des horizons
latéritiques n'est pas suffisante pour mettre en évidence un bilan en masse des transferts de
matière et établir des relations entre les transferts de matière et les differentiations
géochimiques et minéralogiques du profil latéritique, présentant par ailleurs un gradient
continu de l'intensité des processus de latéritisation. En effet, les analyses chimiques ne
donnent que des pourcentages massiques ou volumiques des constituants de la roche.
Comme les composants (oxydes majeurs et éléments traces) sont astreints à une somme
constante de 100%, aucun composant individuel n'est indépendant des autres. De par les
résultats d'analyses lithogéochimiques, il existe donc un nombre infini de solutions possibles
pouvant expliquer les changements survenus entre les échantillons de la roche initiale et ceux
de la roche altérée. En outre, cette procédure implique que le volume de la roche est demeuré
constant. Il est souvent difficile dans la plupart des cas de prouver la véracité d'une telle
hypothèse. En ce qui nous concerne, la latéritisation entraîne immanquablement des
transferts de matière suivis de variations de volume et/ou de densité de la roche initiale.
Dans cette section, nous avons choisi deux groupes de méthodes de calcul des balances
de masse, afin de répondre à la question "combien y a-t-il eu de transfert de matière dans la
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SA, la FE, la CU et le SL à partir de la RM?". Le premier groupe rassemble la méthode de
Gresens (1967) ainsi que les versions qui directement en découlent. Le deuxième groupe
comprend la méthode de Nesbitt (1979) et les versions implicites. Avant ces méthodes
quantitatives, nous aborderons le calcul du facteur d'accumulation communément connu sous
le nom de facteur d'enrichissement, auquel fait appel tout géologue en géochimie
d'exploration, pour se faire une idée générale des transferts de matière au début du traitement
des données analytiques.
La conversion des variations chimiques observées à travers les résultats analytiques de
la roche totale, en quantités réelles des matières transférées, exige une référence chimique
dont le comportement n'a pas été modifié par les fluides latéritisants. Nous avons choisi
comme référence, l'Ir et/ou le Ti, éléments dont l'immobilité par rapport aux autres se révèle
frappant. Le choix de ces éléments immobiles est fondé sur les relations génétiques du profil
latérique avec la roche-mère. Ainsi, nous utiliserons au départ la roche-mère ultramafique
dans tous les calculs des transferts de masse. Dans le chapitre VII (Synthèse et discussions),
nous utiliserons pour le SL, une roche-mère modèle formée de roches mafiques et de roches
ultramafiques en raison de son caractère allochtone.
Nous nous attacherons spécialement sur les résultats donnés par les calculs sur la base
de l'Ir. L'utilisation de l'Ir comme élément immobile enlève l'effet des sulfures dans les
calculs de balance de masse, d'autant plus qu'à Musongati les EGP étaient contrôlés par les
sulfures, lors de la mise en place de la roche-mère (voir sections 4.4.2).
Les résultats analytiques de l'Ir sont plus précis et plus fiables que ceux du Ti dont les
teneurs sont proches ou en dessous de la limite de détection dans la roche-mère. L'irarsite
(IrAsS), un minéral de l'Ir jugé insoluble même sous les conditions acides et oxydantes
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Figure 5.14: Mobilité comparative des éléments vue à travers les rapports TiO2/lr et Al2O3/lr:
a) et b) diagrammes TiO2/lr et Al2O3/lr vs profil latéritique pour les forage 247 et 2 6 9 ;
c) et d) diagrammes TiO2/lr vs Al2O3/lr pour les profils latéritiques des forages 247 e t 269.
N.B.: On peut expliquer la croissance progressive des rapports TiO2/lr et Al2O3/lr de la base
au sommet du profil latéritique, si l'on tient compte d'une proportion croissante de matériel
allochtone (roches mafiques et sédiments) dans la composition du sol latéritique.
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La préférence de l'Ir sur le Ti se justifie en outre sur les diagrammes de la mobilité
comparative des éléments (figure 5.14). Les diagrammes des rapports TiO2/Ir vs Al2O3/Ir
montrent en général une ligne droite qui passe par l'origine, excepté quelques analyses de l a
CU et du SL qui s'en détachent sensiblement (figure 5.14 c et d). Il en est de même pour les
diagrammes TiO2/Ir ou Al2Û3/Ir versus profondeur du profil latéritique (figure 5.14 a et b ) ,
montrant des rapports plus ou moins constants et des droites parallèles à la profondeur,
excepté au niveau de la CU et du SL, et quelquefois dans les zones intermédiaires entre les
horizons latéritiques. Toutefois, il est possible d'expliquer la croissance progressive des
rapports TiO2/Ir dans le SL, si on considère une proportion croissante du matériau allochtone
et une faible proportion de la composante ultramafique, dans la composition de la roche-mère
duSL.
D'autres études sur le comportement de l'Ir considèrent que celui-ci est t rès
difficilement mobilisable dans la plupart des environnements géologiques, et ne peut être
transporté par les fluides aqueux, y compris même les fluides riches en carbonates (Keays et
al. 1982).
En conclusion, l'Ir est considéré comme la meilleure référence chimique pour le calcul
des balances de masse des éléments dans le profil latéritique, en particulier pour les EGP.
Dans les profils latéritiques nickélifères qui se développent sur les roches ultramafiques, le Ti
et l'Ai apparaissent moins efficaces à côté de l'Ir pour calculer les transferts de matière. I ls
pourraient cependant être utilisés pour les éléments autres que les EGP.
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5.3.3.2 Calcul des facteurs d'accumulation
Les facteurs d'accumulation connus dans la littérature sous le nom de facteurs
d'enrichissement, sont exprimés sous forme de rapport de la concentration d'un élément dans
la roche altérée sur sa concentration dans la roche-mère. Nous avons utilisé les moyennes
des résultats analytiques du forage 247 pour chaque horizon latéritique et pour la roche-mère
(tableau 5.6). Ces résultats semi-quantitatifs sont ensuite illustrés sur la figure 5.15, avec des
histogrammes rangés par ordre décroissant.
On peut observer que les REE et les éléments à haut champ de force (EHCF) forment
la tête des listes des éléments les plus enrichis dans tous les horizons latéritiques. Exception
faite de La et de Ce exceptionnellement ultra-enrichis, les valeurs de normalisation par
rapport à la roche-mère vont de 20 à 50 pour la SA, 20 à 90 pour la FE, 2O à 60 pour la CU,
et 30 à 90 fois pour le SL. Les LREE battent le record d'enrichissement, avec des valeurs de
280 fois la roche-mère pour le La dans la SA, trahissant sans conteste, leur mobilité élevée
dans ces horizons. Le Ce qui montre des valeurs de 300,460 et 245 dans la FE, la CU, et le
SL respectivement, se présente probablement sous forme d'oxydes à C e ^ + plus résistant
dans ces niveaux d'altération élevée.
Mis à part le Pt qui montre un facteur d'accumulation de 8 à 10 dans la FE et la CU,
tous les EGP sont autour de 3 dans la SA, entre 3 et 5 dans la FE et la CU, et tombent entre
1 et 2 dans le SL. Les facteurs d'accumulation augmentent sensiblement, en passant des
éléments du groupe Os-Ir-Ru aux éléments du groupe Rh-Pt-Pd. Le comportement de l'or
est similaire à celui du Pt dans le SL et la CU. Il se dissocie cependant des EGP dans la FE
et la SA, où son facteur d'accumulation oscille autour de 4.
Alors que le Ni montre le même niveau d'accumulation que Th, Co et Al dans la SA,
avec des facteurs d'accumulation autour de 7, il tombe abruptement à 1 dans la FE, 0.69 et
0.24 dans la CU et le SL respectivement. Ceci suggère sa mobilisation, des niveaux
supérieurs du profil latéritique jusqu'à la saprolite.
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Tableau 5.6: Facteurs d'accumulation des éléments dans le SL, la CU, la FE et la SA , calculés
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Le Ti montre un facteur d'accumulation très élevé de plus de 40 dans le SL, par rapport
à 12, 7, et 4 dans la CU, la FE et la SA respectivement. L'AI accuse à son tour des facteurs
d'accumulation de 46, 20, 15 et 6 dans le SL, la CU, la FE et la SA respectivement. Cet
ordre d'enrichissement de Ti et de l'Ai par rapport à la roche-mère, particulièrement au niveau
du SL, suggère soit une mobilité, soit un autre facteur d'enrichissement outre qu'une simple
perte de masse et/ou de volume. On pourrait également suggérer que la roche de départ était
une péridotite à plagioclase, ce qui pourrait expliquer en partie l'enrichissement en Al.
Les facteurs d'accumulation des alcalins et des alcalino-terreux sont généralement en
dessous de 1, témoignant ainsi de leur lessivage dans les profils latéritiques.
Dans cette section, nous avons discuté de l'enrichissement relatif des éléments.
Cependant, comme nous ignorons les changements de volume entre la roche de départ et la
roche finale, une discussion sur des transferts de matière sous forme de pertes ou de gains
devient impossible. Ainsi, la section suivante consiste en application des méthodes qui
tiennent compte des changements volumiques.
5.3.3.3 Bilans de masse calculés selon la méthode de Gresens (1967)
5.3.3.3.1 Théorie
L'approche a été initialement développée par Gresens (1967) pour l'étude des
phénomènes métasomatiques, mais elle a été depuis appliquée sous plusieurs formes à l'étude
des changements métamorphiques, aux transferts de matière dans les zones de cisaillement,
aux formations saprolitiques (Babcock 1973; Appleyard 1980; Kerrich et Fyfe 1981; Gratier
1984; Marquer et al. 1985; Grant 1986; Potdevin et Marquer 1987; MacLean et Kranidiotis
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1987; MacLean 1990; Barrett et al. 1991; MacLean and Barrett 1993; Barrett et MacLean
1994).
En dérivant une série d'équations, Gresens (1967) arrive à une relation générale qui
exprime la variation de la masse d'un constituant jx considéré par rapport à la masse de la
roche initiale:
(1)
n = pertes ou gains en grammes de l'élément (i. lors de la transformation
roche a en roche 6
^W ' %u = ^es fractions massiques du constituant \i dans la roche-mère a et
dans la roche altérée 6
Fv = facteur volumique, défini par Gresens (967) comme étant le rapport du
volume final de la roche sur son volume initial
da, dP = densités ou masses volumiques de la roche initiale ex et de la roche
altérée 8
a = masse initiale de la roche en grammes
De cette relation générale des équations de balance de masse de Gresens, nous avons trois
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inconnues: a, Fv et Ar^ . La valeur de a est généralement supposée à 100 grammes (ou
10^ grammes pour les éléments traces), afin que les pertes ou les gains puissent être
exprimées en % poids ou en ppm, et du fait que les analyses chimiques sont généralement
données en pourcentage poids. La relation se conforme ainsi à une équation linéaire à 2
inconnues Fv et
Afin de résoudre cette équation, on doit choisir entre un volume fixe et une variation de
composition ou vice versa, et ce pour chaque élément dans la comparaison de la roche altérée
par rapport à la roche-mère initiale. Autrement dit, il faut trouver des oxydes ou des éléments
qui sont demeurés immobiles ou plus exactement, qui s'avèrent les moins mobiles lors de la
latéritisation. La relation générale admet donc un ensemble de solutions que l'on peut
reporter sur des diagrammes composition-volume, dont les axes sont les variations de masse
de chaque constituant en fonction de Fv • Au cas où plus d'un élément reste immobile
durant l'altération, ceci se traduit par l'intersection des droites de ces éléments
aux mêmes valeurs de Fv , à Ay^ =0, sur les diagrammes de variation composition-
volume. Un nuage de tels points d'intersection constitue ainsi une indication possible de
l'immobilité des éléments respectifs. Le facteur volumique correspondant est appelé le "zéro
change factor volume ( Fv® )"• En d'autres termes, le Fv® est le facteur volumique pour
lequel il n'y a ni pertes ni gains des éléments considérés immobiles, tout en tenant compte de
la différence de densités des roches comparées. On applique par la suite l e Fv® aux autres
constituants de la roche pour calculer les pertes et les gains survenus lors des processus
d'altération.
Ceci demande cependant des calculs répétitifs et fastidieux. Pour ce faire, nous avons
choisi de résoudre les équations en utilisant le programme informatique SONA (Appleyard et
De Beer 1981). Le programme est écrit en langage Fortran IV et fut testé au début sur le
243
CYBER-7600 du système CSIRONET pour déterminer les changements de volume ainsi,
que les pertes et les gains de masse.
Le nuage de valeurs du Fv® devient mieux observable graphiquement, si Fv® es t
calculé comme suit:
et si les valeurs logio ( Fv®) sont reportés sur un histogramme synoptique. Le programme
SOMA facilite les calculs et les interprétations des Fv®, les histogrammes des valeurs d e
Fv®, les calculs des bilans de transfert de matière et des compositions nettes des roches
altérées.
5.3.3.3.2 Résultats
Sur les histogrammes des changements volumiques zéro des éléments ( Fv®) (figures
5.16 à 5.22), calculés à l'aide du programme SOMA 1, on peut en déduire les éléments qui
présentent le plus de consistance à se regrouper ensemble, et recalculer les facteurs
volumiques correspondants à l'immobilité relative des éléments ou oxydes choisis. On
détermine à ce moment, et ce pour chaque échantillon comparé à la roche parente, le F v ^
moyen des éléments ou de l'élément choisis à partir du tableau des Fv® calculés par le
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Figure 5.16: Histogrammes des changements volumiques zéro (Fv°) des éléments, sortis par le programme SOMA 1,















TI PD V P
TB FE+3IR CR RH
PT RB AU RU SB
-0.20
DESSOUS DE LA LIMITE DU DOMAINE DE DÉFINITION: Ca











Figure 5.17: Histogrammes des changements volumiques zéro (Fv°) des éléments, sortis par le programme SOMA 1,















































Figure 5.18: Histogrammes des changements volumiques zéro (Fv°) des éléments, sortis par le programme SOMA 1,




















































Fipre 5.19: Histogrammes des changements volumiques zéro (Fv°) des éléments, sortis par le programme SOMA 1,
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Figure 5.20: Histogrammes des changements volumiques zéro (Fv°) des éléments, sortis par le programme SOMA 1,
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Figure 5.21: Histogrammes des changements volumiques zéro (Fv°) des éléments, sortis par le programme SOMA 1,





















































Figure 5.22: Histogrammes des changements volumiques zéro (Fv°) des éléments, sortis par le programme SOMA-1,
pour les comparaisons des échantillons 269-45-47 (269-RM) et 269-0-5 (269-SL).
ro
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Tableau 5.7: Facteurs volumiques à changement zéro (FvO), calculés à l'aide du programme SOMA-1,
dans la comparaison des échantillons des roche-mères 247-100-120 (247 RM) et 269-45-47 (269 RM)
avec les roches altérées 247-46-48 (247-SA), 247-30-32 (247-FE), 247-20-25 (247-CU), 247-10-15 (247-SL)





























































































































































































































































































































On peut remarquer que pour les forages 247 et 269, dans la SA, et parfois dans la FE,
l'Ir et le Ti forment ensemble avec quelques autres éléments du groupe du platine ou des
HREE, le même nuage de Fv®. Autrement dit, ils se montrent en même temps immobiles.
Par contre, dans la CU et le SL, ainsi que dans la partie sommitale de la FE, ces éléments se
démarquent considérablement l'un de l'autre, le Ti montrant une tendance à une mobilité plus
élevée que l'Ir dont les logio Fv® restent proches de zéro, alors que les logio Fv® du Ti
dans le SL latéritique sont en dessous de -1. Pour cette raison, en plus de celles évoquées
plus haut au sujet des limites de détection et de l'enlèvement de l'effet des sulfures, nous
préférons l'Ir au Ti comme élément immobile dans le SL et la CU.
Le choix des éléments immobiles donnent le Fv® qu'on applique aux autres
composants de la roche pour déterminer leurs gains ou leurs pertes durant la latéritisation.
Les tableaux 5.8 et 5.9 donnent les résultats des bilans de masse, obtenus en introduisant
l'Ir, ou l'Ir et le Ti dans le programme SOMA-2, pour les forages 247 et 269.
Les facteurs volumiques moyens recalculés à l'aide de SOMA-2 (tableaux 5.8 et 5.9)
montrent que les horizons latéritiques à la base du profil enregistrent des réductions de
volume qui varient de 1 à 5% pour la SA, 40 à 70% pour la FE, 35 à 90 % dans la CU. Par
contre le sol latéritique montre une expansion volumique de 20 à 60 %. L;s facteurs
volumiques utilisés pour le SL sont ceux calculés à l'aide l'Ir. Le Ti est jugé assez mobile
dans cette étude, et à ce niveau particulier du profil latéritique, de par son Fv® élevé.
Les pertes et les gains de masse des éléments ont été traités en deux étapes. Dans la
première, nous avons reporté sur des diagrammes de variation les bilans des matières des
éléments majeurs, des traces, des REE et des EGP (figures 5.23 à 5.26).
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Tableau 5.8: Bilans des transferts de masse pour les roches altérées 247-46-48 (247-SA)
247-30-32 (247-FE), 247-20-25 (247-CU) et 247-10-15 (247-SL) dérivées de la roche-mère
247-100-120 (247 RM), calculés sur base de l'Ir d'une part, et Ti&lr d'autre part, comme
éléments immobiles, selon la méthode Gresens (1967). Les résultats des calculs sont
donnés en % poids pour les éléments majeurs, en ppm pour les traces et les REE et en ppb
































































































































































































































































































































































































Tableau 5.9: Bilans des transferts de masse pour les roches altérées 269-25-30 (269-FE),
269-17-18 (269-CU) et 269-0-5 (269-SL), dérivées de la roche mère 269-45-47 (269 RM), calculés
sur base de Dr d'une part, et Ti&lr d'autre part, comme éléments immobiles, selon la méthode
Gresens (1967). Les résultats des calculs sont donnés en % poids pour les éléments majeurs,
en ppm pour les traces et les REE, et en ppb pour les EGP et l'or. Les variations volumiques
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Figure 5.23: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons latéritiques du forage 247, calculés à
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Figure 5.24: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons latéritiques du forage 247, calculés à
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Figure 5.25: Diagrammes de variation des biians de masse dans les horizons latéritiques d u forage 269. calculés à
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Figure 5.26: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons latéritiques du forage 269, calculés
à l'aide de la méthode Gresens (1967), en utilisant l'Ir et le Ti comme éléments immobiles
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La méthode a l'avantage de permettre de visualiser aisément les transferts de matière d e
chaque élément pour tous les horizons latéritiques en même temps. Le comportement d e
l'élément est aisément comparé par rapport au comportement des autres éléments appartenant
au même groupe géochimique.
Les alcalins et les alcalino-terreux (Si, Mg, Na, K, Ca) sont lessivés dans tous l e s
horizons latéritiques, et leurs teneurs sont constamment en dessous ou proches de la limite d e
détection. Le Ti ne montre qu'un léger gain de masse dans la CU et le SL, alors que l'Ai et le
Fe enregistrent à ces niveaux des gains de 2 à 20%.
Parmi les éléments traces, on remarquera que le Cu est lessivé dans tous les horizons
latéritiques. Ni, Cu, Co et Mn sont lessivés du SL et de la CU, alors qu'ils s'enrichissent
progressivement de la FE à la SA. Au niveau de la SA, le Ni a connu un important gain en
atteignant près de 10000 ppm.
Sur les diagrammes des REE, le La est fortement enrichi dans la SA, alors que le Ce est
plutôt plus enrichi dans la CU et le SL. On voit également que les LREE sont plus enrichis
dans tous les horizons latéritiques par rapport aux HREE.
Parmi les éléments du groupe du platine, les IPGE oscillent généralement autour de 0
ppb en termes de pertes ou de gains de masse dans tous les horizons latéritiques. Le P t
accuse des gains de 50 à 150 ppb dans la FE et la CU, alors que le Pd chute à près de 200
ppb dans la CU et 30 ppb dans le SL. L'Au et le Pt montre un comportement similaire au
niveau de la CU et du SL.
En résumé, on retiendra de ces bilans de matières calculés d'après les équations d e
Gresens (1967) que Pt et Ce légèrement enrichis dans la SA, deviennent très enrichis dans la
FE, la CU et le SL.
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Le Pd est le seul EGP qui soit lessivé dans tous les horizons latéritiques, et dont le plus
fort lessivage est enregistré au niveau de la CU. Il est cependant suivi par le Rh lessivé dans
le SL et la CU, ainsi que le Ru parfois très lessivé dans la CU et la FE. L'Ir et partiellement
le Ti, sont relativement stables par rapport aux autres éléments.
Parmi les REE, le La et le Ce sont enrichis à très enrichis depuis la SA jusque dans le
SL. Le SL et la CU sont en outre caractérisés par des ultraenrichissements en Fe, Al, Au, Pt
et Ce. Ceci reflète probablement l'effet de l'acidification progressive des niveaux supérieurs
du profil latéritique, qui se traduit par le changement d'étage d'oxydation de certains
éléments. Par exemple, Ce3+ et Pt^+ dans les systèmes ignés, prennent respectivement les
formes Ce^+, et Pt^+ apparemment plus stables dans les systèmes supergènes. Le Fe
enregistre ses plus forts gains dans la CU et le SL aux conditions anormalement oxydantes.
La formation de nouveaux complexes ferro-platinifères dans ces niveaux reste donc
envisageable. L'enrichissement en Cr dans tous les horizons latéritiques mis à part la FE, est
remarquable. Ceci laisse supposer qu'une partie des EGP liés aux chromites dans la roche-
mère, se soit probablement conservée dans les niveaux latéritiques.
5.3.3.4 Bilans de masse calculés selon la méthode N-B-IV1 (Nesbitt
1979; Brimhall et al. 1985, 1988, 1991; MacLean 199O; MacLean et
Barrett 1993)
5.3.3.4.1. Théorie
Nesbitt (1979) considère que si on a un élément immobile i, les pertes et les gains de
l'élément mobile j (AXj(%)) dans l'échantillon de la roche altérée w, par rapport à sa
concentration dans la roche parente p, peuvent être exprimés comme suit:
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• - 1 * 1 0 0 (1)
i,w cj,p
Zr et TiO2 sont ici souvent cités comme éléments immobiles modèles.
Nous avons appliqué cette méthode, qui se trouve à être une version simplifiée de l a
méthode de Gresens (1967). Cette méthode a l'avantage de ne pas faire appel aux densités e t
aux calculs des facteurs volumiques. Mais c'est également en cela que réside sa faiblesse, car
elle ne permet pas d'estimer les variations volumiques. Cependant, les pertes et les gains
calculés en % permettent une comparaison et une évaluation faciles d e la mobilité des
éléments.
En suivant les recommandations du rapport de travail international sur la géochimie des
métaux précieux dans les latérites (Smith et al. 1991), nous nous sommes attelés à
l'utilisation de l'approche de Brimhall et al. 1985, 1988, 1991, en laissant complètement de
côté la méthode de Nesbitt (1979). Celle-ci nous paraissait à première vue beaucoup trop
limitée, et offrant moins de renseignements que celle de Brimhall (1988,1991).
Les équations de Brimhall et al. 1988,1991 sont aujourd'hui largement utilisées par les
pédologues et les géologues oeuvrant dans le domaine des processus géologiques supergènes
(Brimhall et al. 1991, Beauvais et Colin 1993, Freyssinet 1993). On les connaît sous
l'appellation de fonction de transport de masse ( T ) et de contrainte volumique ( e). Selon
Brimhall et al. 1988, 1991, la masse totale d'un élément mobile j dans u n système ouvert
d'altération (w), peut être exprimée comme suit:
C /
" T ; W (2)
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où mj>w = flux de masse de l'élément j pour chaque échantillon
p = densité globale du protolite, vp = volume du protolite
Cj\p = concentration de l'élément dans le protolite, et TjtW = la fonction de transport d e
masse.
Pour connaître la masse totale M ou la masse nette transférée dans le profil latéritique, on doit
alors intégrer la fonction de transport de masse en fonction de la profondeur Z du profil. L a
relation (2) s'exprime alors comme suit:
Cependant pour pouvoir calculer la fonction de transport de masse, qui exprime en fait l a
fraction de masse d'un élément ajoutée ou soustraite du système d'altération, il faut d'abord
faire appel à la contrainte volumique, basée habituellement sur l'immobilité d'un élément du
système, en supposant que T/)W = 0 pour cet élément immobile considéré.
Après un réarrangement des équations, la contrainte volumique ( e) et la fonction de transport
de masse prennent les formes suivantes:
F
 - 1 (4)
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(5)
où i = l'élément immobile, j = l'élément mobile, w = la roche altérée, et p = le protolite.
Toutefois, en remplaçant e,)VV de l'équation (5) par son expression donnée par l'équation (4),
on obtient la relation suivante:
],W
ppchp
^ - 1 + 1
l,W
- 1 (6)
Après simplification des densités, la relation (6) devient:
Cj,p Ci,
On remarque aisément que les équations (7) et (1) sont exactement les mêmes.
Autrement dit, la fonction de transport de masse de Brimhall et al. (1988, 1991), n'est rien
d'autre que la relation de changement de masse déjà énoncée par Nesbitt (1979). Il reste
toutefois que la contrainte volumique appelée également facteur d'effondrement (Freyssinet
1993), reste un important outil dans l'explication physique des transferts d e matière. Ainsi,
dans notre cas, si l'élément immobile est bien choisi, e,)VV est positive si la latéritisation
s'accompagne d'une dilatation. Par contre, la valeur négative de £,-5VV indique que la
latéritisation s'accompagne d'un effondrement après la dissolution et la disparition des
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minéraux formés par les éléments mobiles, et l'accumulation d'éléments immobiles contenus
dans des minéraux chimiquement plus résistants.
Une autre méthode assez répandue en géochimie d'exploration et en géologie minière
est celle de MacLean (1990), MacLean et Barrett (1993). Les éléments immobiles dans la
roche altérée sont normalisés à leur concentrations originales, tandis que les éléments mobiles
sont réajustés par le même facteur d'enrichissement. Ainsi la masse réelle d'un échantillon
altérée, appelée aussi la composition reconstruite (R.C.) peut être exprimée comme suit:
ci,w
(8)
Où j = l'élément mobile, i = l'élément immobile, w = la roche altérée, p = le précurseur ou le
protolite, et c — la concentration.
Les changements de masse de l'élément mobile j (AXj(%)) survenus après l'altération
peuvent alors être exprimés comme suit:




En comparant la relation (9) et (1), on se rend compte qu'en multipliant les changements de
masse d'un élément mobile obtenus dans la relation (1), par la concentration de l'élément
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donné par l'analyse chimique globale en % poids, on obtient exactement les changements de
masse préconisés dans la relation (9). Ainsi la relation de Nesbitt (1979) d'une part, et celle
de MacLean (1990) et MacLean et Barrett (1993) s'avèrent pratiquement les mêmes, mais
vues à deux angles différents. On remarque également que cette dernière méthode possède
des similarités avec celle de Gresens, bien qu'elle ne fasse pas intervenir les changements de
volume dans les calculs. Toutefois, le désavantage de l'angle de vue de la méthode de
Maclean (1990) et MacLean et Barrett (1993), par rapport à celui de Nesbitt (1979) réside
dans son incapacité d'enlever l'effet de masse du précurseur.
Après cette analyse, nous avons choisi d'appliquer la méthode de Nesbitt (1979), en la
complétant avec les calculs de la contrainte volumique de Brimhall et a l (1988), pour les
forages 247, 269 pour lesquels nous disposons les échantillons de la roche-mère. Nous
avons utilisé l'Ir et le Ti en guise de comparaison. Toutefois, les calculs basés sur l'Ir nous
semblent les plus fiables.
5.3.3.4.2 Résultats
Nous présentons ci-après les résultats des bilans de matière de deux façons. Nous
avons d'abord ramené les bilans sur les profils latéritiques, afin d'illustrer graphiquement les
variations des transferts de masse des éléments dans les différents horizons latéritiques
(tableaux 5.10 à 5.13, figures 5.27 à 5.30). Par la suite, les éléments ont été classés en 6
groupes: 1) ultralessivés (pertes de plus de 80%), 2) très lessivés (pertes entre 50 et 80%),
Tableau 5.10: Bilans des transferts de masse des éléments (%) pour les roches altérées du forage 247,










































































































































































































































































































































































































Tableau 5.10 (suite): Bilans des transferts de masse des éléments (%) pour les roches altérées du forage 247,






























































































































































































































































































































































































Tableau 5.11: Bilans des transferts de masse des éléments (%) pour les roches altérées du forage 247,
calculés sur base du Ti comme élément Immobile, selon la méthode de Nesbitt (1979)
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No ForyÉch.





















































































































































































































































































































































































































Tableau 5.11 (suite): Bilans des transferts de masse des éléments (%) pour les roches altérées du forage 247,
calculés sur base du Ti comme élément immobile, selon la méthode de Nesbitt (1979)
No ForTEch.











































































































































































































































































































































































































Tableau 5.12: Bilans des transferts de masse des éléments (%) pour les roches altérées du forage 269
calculés sur base de l'Ir comme élément Immobile, selon la méthode de Nesbitt (1979)
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No For^Ech.










































































































































































































































































































































































































































































Tableau 5.13: Bilans des transferts de masse des éléments (%) pour les roches altérées du forage 269
calculés sur base du Ti comme élément immobile, selon la méthode de Nesbitt (1979).
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No ForTEch.
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Figure 5.27: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons tatérttiques du îrrage 247,
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Figure 5.27: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons istéritiq wes du forage 247,
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Figure 5.27: Diagrammes de variation des bilans de masse dans tes horizons latérttiques du forsge 247,
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Figure §.28: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons latéritlefties du
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Figure 5.28: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons Iatérttiques du forage
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Figure 5.29; Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons iatérltiques du forage
269, calculés à l'aide de la méthode N-B-W3, en utilisant i'ir comme élément immobile
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Figure 5.29; Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons latéritlques 4u forage
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Figure 5,29: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons latéritiques du forage
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Figure 5.30: Diagrammes de variation des bHans de masse dans les horizons Jatéritieiues du forage
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Figure 5.30: Diagrammes de variation des bilans de masse dans les horizons latéritiques du forage
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Figure 5.30: Diagrammes de variation des bilans de masse dans tes horizons tatéritiques du forage
269, calculés à S'aide de Is méthode N-B-M, en utilisant te Ti comme élément immobile
se des bilans des masses dans les horizons latéritiques nickélifères de Musongati, établis sur base des
a méthode de Nesbitt (1979) pour les forages 247 et 269. Les gains et les pertes des éléments sont
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3) lessivés (pertes entre 0 et 50%), 4) enrichis (gains entre 0 et 100%), 5) très enrichis (gains
entre 100 et 1000%) et 6) ultra-enrichi (gains au-delà de 1000%) (Tableau 5.14).
Sur le tableau 5.14, ainsi que sur les diagrammes de variation des transferts de masse
(figures 5.27 à 5.30), on peut aisément remarquer que les éléments les plus ultra-enrichis
(gains supérieurs à 10000%) sont Th, Hf et Ce dans le SL, Ce dans la CU et la FE, et La
dans la SA. Parmi les EGP, Pt est l'élément le plus enrichi (gains entre 500-1000%) dans le
SL et la CU.
En détail, parmi les EGP+Au dans le SL, Rh et Pd sont très lessivés; Rh, Pd, Ru, Os,
Pt et Au sont lessivés; Ru, Pd, Pt, Au sont légèrement enrichis; Ru, Pt e t Au sont les plus
enrichis; Au et Pt sont parfois très enrichis. Dans la CU, Pd (maximum de -81%) et Rh
(jusqu'à -61%) sont très lessivés; Pd, Rh, Ru, Os sont lessivés; Ru, Pd Au et Pt sont
enrichis; Pt et Au sont très enrichis. Il est intéressant de noter que Pt e t Au montrent un
comportement similaire au niveau de la CU où ils atteignent respectivement 616% et 611 %.
Mis à part le Pd qui accuse encore un fort lessivage dans la FE (maximum de -64%), les EGP
restent légèrement enrichis et/ou légèrement lessivés dans la FE et dans la SA, avec des
valeurs qui restent confinées dans les intervalles des pertes ou des gains de 0 à 20.
Les REE se différencient facilement en HREE moins mobiles et en LREE ultra-enrichis
(figures 5.27 à 5.30). En analysant le tableau-synthèse 5.14, on se rend compte que les REE
sont en général dans les catégories des éléments très enrichis à ultra-enrichis dans tous les
horizons latéritiques. Les gains les plus forts sont enregistrés au niveau du SL et ensuite
dans la CU. Cette position peut cependant changer sur des pentes, où on n'observe plus
d'éléments ultra-enrichis dans la CU et la FE, et où La et Ce tombent dans la catégorie des
éléments très enrichis. Les HREE et les terres rares intermédiaires montrent des graphiques
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parfaitement identiques, avec les plus forts pics positifs au niveau de la SA, au niveau de
laquelle ils se seraient résiduellement enrichis.
Sur les diagrammes de variation des bilans de masse des éléments majeurs, comme sur
le tableau-synthèse 5.14, SiO2 et MgO montrent un comportement parfaitement identique,
sauf dans le SL. Ils sont ultra-lessivés (pertes >80%) dans la CU et la FE, lessivés à très
lessivés dans la SA. Dans le SL, la silice montre une anomalie positive par rapport à ses
pertes dans la CU et la FE, en passant du domaine des éléments ultra-lessivés aux domaines
des éléments très lessivés à lessivés, tandis que MgO demeure ultra-lessivé.
Le Ti et l'Ai affichent également les mêmes similitudes quant à la catégorie et à l'allure
de leurs graphiques des bilans de masse. Alors qu'ils montrent des gains et des pertes entre
0 et 50, rarement des gains entre 50 et 100, dans la SA, ces oxydes souvent considérés
immobiles se retrouvent ultra-enrichis dans le SL, très enrichis dans la CU et la FE. Le TiC>2
est le seul oxyde dont les bilans de masse dans la SA, FE et CU restent les plus faibles,
souvent confinés entre 0 et 50. Le P accuse un comportement presque identique à celui du Ti
et de l'Ai, surtout au niveau du SL et de la CU, où il est très enrichi ou ultra-enrichi.
Le Fe et le Mn montrent à leur tour des courbes des bilans identiques, le long des
profils latéritiques, et se situent dans les mêmes domaines généralement enrichis dans la SA,
enrichis et/ou lessivés dans la FE. Dans la CU et le SL, le Mn est plutôt lessivé ou très
lessivé, rarement ultra-lessivé, alors que le Fe est très enrichi, avec des gains généralement
situés entre 100 et 500%.
Na, K, Ba, Ca, S, Se ont été en règle générale ultra-lessivés dans tous les horizons
latéritiques, et leurs concentrations sont en dessous ou proches de la limite de détection.
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Les éléments comme Se, As, Hf et Th restent légèrement enrichis dans la SA et la FE,
mais ils se montrent très enrichis dans la CU, et forment la catégorie des éléments très
enrichis et/ou ultra-enrichis dans le SL.
Dans la SA, le Ni montrent des pics d'un fort enrichissement atteignant 260%, et
rarement des pics de lessivage, surtout au sommet de la SA, qui atteignent -80%. Le Ni et le
Co tendent à montrer des profils aux allures similaires. Co atteint 360% en enrichissement,
et n'enregistre pas de lessivage à ce niveau saprolitique. Le Cu est généralement lessivé au
niveau de la SA, mais au niveau auquel Ni et Co sont très enrichis, le Cu montre également
des enrichissements allant jusqu'à 94%. Sur les diagrammes on voit justement la tendance
du Cu à suivre le comportement du Ni.
La SA est en outre très enrichie en Au , Mn, enrichie en Se, Cr, Hf, Th, mais lessivée
en P, V, Ba et Rb. Il s'agit en général de faibles enrichissements ou de faibles lessivages
presque imperceptibles.
Le Ni chute du domaine d'extrême enrichissement dans la SA, au domaine d'extrême
lessivage atteignant -96% dans la FE, la CU et le SL. Le Co reste enrichi à très enrichi dans
la FE, mais tombe dans les catégories très lessivés et ultra-lessivés dans la CU et le SL
accusant également des pertes maximales de -96%, bien qu'à la base de la CU, on observe
une petite anomalie positive qui atteint 6% de gains.
5.3.3.5 Contraintes volumiques dans les horizons du profil latéritique
Pour calculer les contraintes volumiques, nous nous sommes servis de la relation
générale développée par Brimhall et al. (1988, 1991) et exprimée sous forme de rapport de
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densités et des concentrations d'un élément immobile dans les roches mère et altérée (voir
section 5.3.3.4). Les contraintes volumiques ont été calculées pour les forages 247 et 269,
en utilisant l'Ir et le Ti comme éléments immobiles (tableau 5.15). Les valeurs négatives
indiquent une contraction de la roche altérée, et les valeurs positives indiquent une dilatation
ou une expansion. Les résultats reportés sur la figure 5.31, montrent que la formation d'un
profil latéritique s'accompagne d'énormes fluctuations d'augmentation ou de diminution de
volume au niveau de la SA, de pertes de volume généralisé au niveau de la FE et de la CU, et
d'une augmentation progressive de volume dans le SL.
Au niveau inférieur de la SA, les maxima des gains de volume calculés sur une base de
l'immobilité de l'Ir atteignent 160%, contre 75% calculés sur base de l'immobilité du Ti. Au
niveau sommital de la SA, on observe plutôt des pertes de volume atteignant à leur tour -40%
sur base de l'Ir contre -57% sur une base du Ti. La moyenne des contraintes volumiques au
niveau de la SA reste autour des pertes volumiques de 7% sur base de l'Ir contre 30% sur
base du Ti. En se fiant plus sur l'Ir, on peut supposer que dans la SA, les changements
chimiques restent essentiellement isovolumiques.
Les plus fortes pertes de volume enregistrées dans le profil latéritique sont au niveau de
la CU et de la FE, où elles peuvent atteindre -96% sur une base de calcul du Ti. Cependant,
en utilisant l'Ir, on remarque que les pertes maximales de volume ont plutôt lieu dans la CU,
alors que le SL se dilate progressivement jusqu'à atteindre 75 à 100% de gains de volume à la
surface. Pour les mêmes raisons évoquées plus haut sur l'immobilité des deux éléments,
nous pensons que les résultats obtenus sur une base de calcul de l'Ir sont plus réalistes. Si
cette supposition est correcte, il s'ensuivrait que le SL connaît un apport de matières
allochtones dont il faut tenir compte pour interpréter les bilans de masse.
Tableau 5.15: Contraintes volumiques dans les horizons Iatériques des forages 247 et 269 calculées sur base de Dr (Ilr,W)
et du Ti (ITi.W) comme éléments immobiles, et à l'aide des équations de Brimhall et al. (1988,1991).
No ForTÉch.
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Figure 5.31 : Diagrammes des contraintes voSurniques dans Ses horizons latéritiques
des forages 247 (a et to), et 269 (c et d) calculées syr base de l'ir et du T I comme
éléments Immobiles, et à l'aide des équations de Brlmhaîi et ai. 1981,1991.
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5.3.3.6 Limitations des méthodes de quantification des bilans de masse
Par rapport aux autres méthodes, la méthode de Gresens (1967) a l'avantage d e
pouvoir tester aisément l'immobilité des éléments et de faire ainsi un choix adéquat de la
roche-mère. Elle est appropriée pour des séries linéaires d'échantillons altérés dérivés d'une
même roche-mère, comme c'est le cas des profils latéritiques dont les horizons sont liés par
une intensité croissante du degré d'altération.
La principale contrainte à la méthode de Gresens (1967) est qu'elle ne permet de
comparer que deux roches à la fois. Ceci pourrait être insuffisant pour apprécier le
comportement géochimique des constituants de la roche et en déduire une valeur précise de
Fv .
Par ailleurs, la méthode de Gresens (1967) telle que nous l'avons appliquée reste
fondamentalement basée sur le choix entre un volume fixe et un volume qui varie. Lorsque le
volume varie, le problème revient à déterminer un ou des éléments qui sont demeurés
immobiles et à l'aide desquels on calcule Fv° (facteur volumique à changement zéro)
correspondant. Ce Fv° est alors appliqué aux autres éléments pour en déduire leurs pertes
ou leurs gains de masse. Or l'immobilité d'un élément qui forme le pivot de toutes les
méthodes reste souvent difficile à déterminer, et demeure donc critique pour toutes les
méthodes de calculs de transfert de matière. En réalité, il n'existe pas d'élément absolument
immobile dans un profil latéritique. D n'y a que des éléments moins mobiles ou plus mobiles
par rapport aux autres. Le Zr, le Ti et l'Ai souvent utilisés comme éléments immobiles dans
la littérature, s'avèrent parfois mobiles dans les systèmes d'altération hydrothermale à basse
comme à haute température (Gardner 1980; Robert et Brown 1986; Barton et al. 1991). Il est
par ailleurs connu que la distribution non-uniforme des zircons dans des échantillons,
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pourrait rendre peu viable l'utilisation du zirconium comme élément immobile. Il en va de
même pour la distribution des autres éléments immobiles choisis.
Les méthodes actuellement en usage ne requièrent souvent qu'un seul élément immobile
pour calculer les bilans des matières. À notre avis, une méthode qui intégrerait plus d'un
élément immobile serait préférable. Cependant, l'utilisation même des concentrations d'un
élément immobile, à la fois dans la roche-mère et dans les roches altérées, dans une même
équation, conduit inévitablement à des augmentations presque exponentielles de l'erreur
initiale. C'est pour cette raison que la discussion de nos résultats sur les bilans de transferts
de masse, a exigé le calcul des marges d'erreurs (tableau 5.16). Nous avons ainsi estimé la
précision de nos analyses chimiques sur base de la variance. Dans les calculs, nous utilisons
une formule qui fait appel deux fois à l'élément immobile, et deux autres fois à l'élément dont
on calcule les pertes et les gains (concentrations des éléments dans la roche-mère et la roche
altérée). Ceci nous a amené à calculer l'erreur cumulative des analyses (tableau 5.16). En se
basant sur l'immobilité de l'Ir, on se rend compte que les pertes ou les gains de masse situés
dans l'intervalle de -20% à +20% ne sont pas nécessairement significatifs. Les éléments dont
les pertes ou les gains tombent dans cet intervalle peuvent donc être considérés comme
immobiles. On peut utiliser ces données pour classer les éléments en trois principaux
groupes: 1) les éléments lessivés, 2) les éléments immobiles, 3) les éléments enrichis (voir
détails au chapitre VI). Dans chaque horizon, la tendance d'un élément à demeurer dans une
de ces catégories est constante, si on tient compte des valeurs moyennes.
Toutes nos approches quantitatives comptent sur l'homogénéité chimique de la roche
initiale, faisant ainsi abstraction des effets métamorphiques et déformationnels dont elle a pu
être l'objet avant la latéritisation, pour autant que la roche-mère conserve le patron des REE et
des EGP d'une roche fraîche. Les calculs des gains et des pertes de masse ne sont donc
fiables que si la roche-mère est effectivement homogène et si les densités sont disponibles.
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Tableau 5.16: Estimation du pourcentage des erreurs lors des caiculs des bilans de masse, basés sur
la concentration de l'ir ou du Ti dans la roche-mère et dans ies horizons latéritiques. Nous avons















































































































































Er. std (%) - (É . T./moy.)*100
°lcErreur.cumulatif {x) = JE
%Erreur.cumulatif (x~) = -v
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Les méthodes aujourd'hui en usage n'arrivent pas à une discrimination entre les
matières in situ ou autochtones, et les matières d'une source externe ou allochtones. Ceci
rend particulièrement difficile l'interprétation des bilans de matière dans le SL et la CU. Les
bilans avancés dans nos calculs sur le SL et la CU sont donc à considérer sous toutes ces
réserves.
5.3.4 RELATIONS INTER-ÉLÉMENTS
Nous venons de voir à quel niveau la formation du profil latéritique est accompagné
d'un lessivage ou d'un enrichissement différentiels des éléments. L'enrichissement excessif
des REE et des éléments à haut champ de force (EHCF) nous a amené à considérer une étude
des corrélations entre ces éléments et les EGP. Cette étude nous permettra de concevoir de
façon globale le développement d'un profil latéritique, d'autant plus que ces groupes
d'éléments sont généralement considérés les plus stables dans la plupart des processus
d'altération. Nous voulons savoir; 1) dans quelle mesure les mécanismes physico-chimiques
du système supergène latéritique, qui affectent la redistribution des EGP, touchent également
les REE et les EHCF, à travers les matrices de corrélation; 2) le degré de corrélation entre les
EGP; 3) le degré de corrélation entre les REE.
Des matrices de corrélation ont été établies pour 11 échantillons de la SA, 9 de la FE, 9
de la CU et 11 du SL (tableaux 5.17, 5.18,5.19, 5.20). Les coefficients d e corrélations sont
significatifs à partir de 10.6021 pour la SA et le SL, et 10.6661 pour la CU et la FE (0 = 5%).
Ils deviennent très significatifs à partir de 10.7351 pour la SA et le SL, et 10.7981 pour la CU et
la FE (0 = 1%). On peut également observer les corrélations inter-éléments sur les figures
5.32 et 5.33, représentant des diagrammes binaires des EGP, REE et certains autres
éléments les moins mobiles, avec à la base l'Ir comme indice de différenciation.





















































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Ir Ru Rh Pt Pd
100
0 88 1 00
0.63 0.20 1.00
0 88 1.00 0.21 1.00
0.64 0.35 0.78 0.37 1.00 ro






























































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































-0.01 0.14 0.45 1.00
0.79 0.85 0.77 0.09 1.00
-0.21 -0.22 0.16 0.90 -0.16 1.00 roCD
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Ir Ru Rh PI Pd
1 00
0 99 1 00
0.98 0.97 1.00
0.99 0.97 0.97 1.00
0.73 0.79 0.79 0.69 1.00 GOO
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Figure 5.32: Diagrammes montrant les corrélations entre Ir versus les EGP, REE , TiO2, AI2O3
Th, Hf, P2O5, Cr, Mn et Fe2O3 dans les horizons latéritiques du forage 247. • = SA O = FE
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Figure 5.32: Diagrammes montrant les corrélations entre Ir versus les EGP, REE, TiO2, AI2O3
Th, Hf, P2O5, Cr, Mn et Fe2O3 dans les horizons latéritiques du forage 247. • = SA O = FE
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Figure 5.32: Diagrammes montrant les corrélations entre Ir versus les EGP, REE, TiO2, AI2O3
Th, Hf, P2O5, Cr, Mn et Fe2O3 dans les horizons latéritiques du forage 247 . • = SA O = FE
$ =CU O = SL
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Figure 5.33: Diagrammes montrant les corrélations entre Ir versus les EGP, REE, TiO2, AI2O3
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Figure 5.33: Diagrammes montrant les corrélations entre Ir versus les EGP, REE, TiO2, AI2O3
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Figure 5.33: Diagrammes montrant les corrélations entre Ir versus les EGP, REE, TiO2, AI2O3
Th, Hf, P2O5, Cr, Mn et Fe2O3 dans les horizons lateritiques du forage 269. • = FE
&=CU O=SL
310
5.3.4.1 LE COMPORTEMENT DES REE
Dans la SA, les REE ne montrent des corrélations significatives qu'entre eux-mêmes.
Mis à part le Ce qui ne corrèle avec aucun des éléments, la corrélation diminue
progressivement en passant des LREE aux HREE et passe de 0.94 à 0.4O. Les LREE entre
eux montrent une corrélation >0.80, tandis que celle des HREE entre eux est supérieure à
0.98.
Dans la FE, on observe des corrélations significatives entre les HREE et le Ti (>0.8O),
entre les HREE et l'Ai (>0.60), entre les HREE et le Hf (-80). La corrélation entre Yb et Lu
reste la plus élevée (>0.97). Le La, le Ce et le Tb ont perdu les corrélations avec tous les
autres éléments. On observe cependant un regroupement des éléments Nd, Sm et Eu qui
montrent une bonne corrélation entre eux (0.80-0.95).
Dans la CU, tous les REE perdent la corrélation avec les éléments immobiles
traditionnels tels que Ti, Al, Hf, Th, alors que ces derniers corrèlent excellemment bien
ensemble (0.70-0.85). Les REE entre eux (mis à part le Ce) dans leur ensemble démontrent
une cohésion d'une forte corrélation souvent >0.90. Par ailleurs, à l'exception du Ce et
partiellement le La, une bonne corrélation (en général >0.80) se dessine entre les REE et
Fe2O3, MnO, Ni, Co, Ba. On peut suggérer que ces relations reflètent l a mobilisation des
éléments La et Ce dans la CU, et l'association des autres REE, Ni, et Co avec les oxydes
ferro-manganésifères. Ceci signifierait également que les HREE, les MREE, Fe, Mn, Ni, et
Co ont été lessivés du SL, puis redéposés dans la CU. Cependant, Ti, Al, Hf et Th peuvent
s'avérer suffisamment mobiles au niveau de la CU, et perdre ainsi les corrélations avec les
HREE. On ne peut pas savoir à cette étape lequel des deux groupes est plus mobile que
l'autre. Pour en savoir plus nous renvoyons le lecteur au chapitre des calculs des balances de
masse.
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Dans le SL, les HREE, Eu, et Sm rejoignent dans leur comportement la catégorie des
éléments les moins mobiles. Les corrélations entre ces REE et TiO2 (O.81-0.97), AI2O3
(0.79-0.96), P2O5 (0.62-0.71), V (0.78-0.87), As (0.63-0.83), Ta (0.76-O.88), Hf (0.76-
0.90), Th (0.82-0.90) se rangent dans les intervalles des corrélations très significatives à
significatives. Les corrélations entre HREE, Eu et Sm sont également assez élevées et varient
de 0.75 à 0.95, tandis que celles entre les éléments les moins mobiles sont généralement
supérieures à 0.80. Par contre, les LREE ne montrent aucune corrélation ni entre eux, ni
avec les autres REE, ni avec aucun autre élément. On peut noter cependant des corrélations
de 0.55 à 0.63 entre le Ce et Nd, Sm, Eu et Tb, témoignant probablement d'une similitude de
mobilité de ces éléments au niveau du sol latéritique.
En conclusion l'analyse des corrélations des REE fait ressortir trois principaux
groupes: a) les LREE extrêmement mobiles et ayant perdu dès la base du profil toute
corrélation, non seulement avec les autres REE, mais aussi avec les autres éléments
chimiques présents dans le système; b) les MREE (les terres rares intermédiaires) montrant
parfois une bonne corrélation avec les HREE, et une excellente corrélation entre eux; c) les
HREE dont la corrélation entre eux est toujours supérieure à 0.90 dans tous les horizons.
Les corrélations positives significatives enregistrées entre les HREE, les MREE et les
éléments les moins mobiles au niveau du SL, montrent les similitudes de comportement en
rapport avec la mobilité de ces éléments. Ainsi, puisque en revanche au niveau de la CU, les
REE (mis à part le Ce) se contient avec des éléments jugés mobiles comme Fe, Mn, Ni, Co,
et La, nous pensons qu'il y a une mobilisation totale de ces éléments, et probablement en
relation avec les oxydes ferro-manganésifères. Par contre, le Ce quitte les solutions pour se
déposer dans le milieu cuirassique, probablement propice à la réduction du Ce^+ en Ce^ +, et
au maintien de ce dernier dans, ou à la surface, des minéraux de goethite et d'hématite qui
forment la CU.
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5.3.4.2 LE COMPORTEMENT DES EGP
Dans la SA, tous les EGP sont intimement soudés, montrant des corrélations
supérieures à 0.96, à part l'Os dont les corrélations avec les autres EGP varient entre 0.87 e t
0.93. Ils montrent en même temps des corrélations avec les éléments Au (0.71-0.85), A s
(0.71-0.83), Sb (0.66-0.80), témoignant probablement de la nature des phases primaires
porteurs des EGP. On n'observe pas de corrélation entre le Cr et les EGP à ce niveau, soit
du fait que le Cr est mobile ou qu'il n'existe pas de relation entre le Cr des spinelles
chromifères et les EGP. Les corrélations entre les EGP, Fe2O3, V et Th (-0.60), ne sont
pas significatives mais bien perceptibles, alors qu'on n'observe aucune corrélation entre les
EGP, le Ni et le Cu. Ceci suggère une concentration résiduelle de tous les EGP dans la SA,
et une redistribution du Ni et du Cu.
Dans la FE, le Pd dont les coefficients de corrélation avec les autres EGP tombent entre
0.57 et 0.79), se détache du peloton des autres EGP toujours bien corrélés entre eux (>0.9O).
Tous les EGP montrent une anticorrélation significative avec le Cr (entre -0.73 et -0.89). On
ne pourrait pas parler de corrélation entre les EGP et les éléments immobiles traditionnels (Ti,
Al, Hf), mais la différences entre les corrélations du Pd et ces éléments (0.13-0.17) d'un
côté, et entre les autres EGP et ces mêmes éléments (0.37-0.62) de l'autre, marquent encore
une fois un détachement significatif du Pd du trend des autres EGP. On observe également
une corrélation significative entre le Pd et l'As (0.86), entre le Pd et l'Au (O.94) et entre l'Au
et l'As (0.84). Ceci laisse supposer au niveau de la FE, soit une mobilité du Pd, de l'As et
de l'Au et une immobilité relative des autres EGP, Ti, Al et Hf, soit l'inverse, c'est à dire
l'immobilité relative du Pd. L'anticorrélation du Cr avec les EGP, et le manque de
corrélation avec Fe2O3 affectent tous ces éléments et ne nous aident pas à résoudre le
313
problème, malgré la prédominance des oxydes et hydroxydes de fer à ce niveau, ainsi que
des chromites partiellement entourés de maghémite. L'Ir, l'élément le moins mobile de la
série montre le même comportement que les autres EGP. Bien qu'il nous est impossible
d'expliquer les relations exactes entre le Pd, l'As et l'Au, nous pensons que le comportement
du Pd à ce niveau est proche d'un lessivage et d'une importante redistribution de cet élément
par rapport aux autres EGP. Et dans ce cas, nous considérons que l'Au est relativement
mobile au niveau ferralitique, et que son comportement y est plus proche d e celui du Pd que
des autres EGP.
En comparant les EGP et les REE, on peut tirer les observations suivantes: a) les
LREE et les HREE ne montrent aucune corrélation avec les EGP, b) les MREE (Nd, Sm, Eu)
se montrent plus proches des EGP avec qui les corrélations se situent dans les intervalles de
0.53 et 0.87, c) le Pd dont les corrélations avec les MREE varient entre 0.20 et 0.33 se
montrent encore une fois d'un comportement différent de celui des autres EGP au niveau
ferralitique. On a vu par ailleurs que dans la FE, les HREE sont en corrélation significative
(>0.80) avec TiO2 e t Hf, alors qu'ils ne montrent aucune corrélation avec l'Ai, le Th, et les
REE. On pourrait se poser la question si ces corrélations résultent de la redistribution
différentielle de tous ces éléments, lessivés dans les horizons supérieurs (SL, CU), puis
redéposés dans les niveaux inférieurs. Ou bien, est-ce que les relations entre les éléments
résultent du lessivage différentiel des uns et des autres?. Ou bien encore, est-ce qu'on assiste
à une redistribution différentielle qui se superpose à un lessivage préférentiel?
Dans la CU, les EGP se scindent en deux groupes principaux qui ne montrent aucune
corrélation entre eux: a) Os, Ir, Ru et Pt, et b) Rh et Pd. Les corrélations entre les éléments
du premier groupe varient entre 0.73 et 0.85, tandis que les corrélations entre Pd et Rh est
0.90. Cette distinction reste valable si on compare les EGP avec la plupart des éléments les
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moins mobiles. Ainsi, alors que Pd et Rh ne montrent de corrélation qu'entre eux-mêmes sur
tous les éléments analysés dans la CU (tableau 5.18), une bonne corrélation se dessine entre
le premier groupe des EGP d'un côté, et Fe2C*3, MnO, Au, Cs, et Ba de l'autre. L'Au
montre les plus fortes corrélations avec le Pt (0.80). L'Ir est le seul EGP à montrer des
corrélations significatives avec les MREE et les HREE, qui en même temps restent en bonne
corrélation avec Fe2O3 et MnO (>80). Il n'existe pas de corrélation entre les EGP et le
groupe des éléments Ti, Al, Se, Hf et Th dans l'horizon cuirassique.
Dans le SL, les EGP ne sont plus en corrélation avec aucun autre élément. Cependant,
le Rh et le Pd continuent de faire bande à part, tandis Os, Ir, Ru et Pt montrent des
corrélations qui varient entre 0.81 et 0.90.
En résumé, les éléments du groupe Ir (IPGE), se corrèlent toujours très bien entre eux.
En effet, ces éléments montrent une tendance à former entre eux des alliages ou des minéraux
discrets (Cabri 1981). Certains auteurs considèrent que le Rh possède des affinités
géochimiques avec les éléments Pt et Pd (Barnes et al. 1985), alors que d'autres considèrent
que le Rh se comporte comme les IPGE (Capobianco et Drake 1990). Cette étude montre
que dans les systèmes d'altération poussée comme l'altération latéritique, le Rh peut devenir
mobile, et affiche souvent un comportement proche des PPGE. Les éléments Rh et Pd d'un
côté, et les éléments Pt et Au de l'autre, montrent de bonnes corrélations, et des
comportements de mobilité respectivement comparables. Cependant, dans les systèmes
magmatiques, ces éléments pris séparément ont tendance à former des minéraux indépendants
(Cabri 1981).
CHAPITRE VI
ANALYSES CHIMIQUES SÉQUENTIELLES DES EGP, Au ET Re
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CHAPITRE VI
ANALYSES CHIMIQUES SÉQUENTIELLES DES EGP, Au ET Re
6.1 THÉORIE
La plupart des études géochimiques s'intéressent à la concentration globale des métaux
dans les échantillons de roche ou de l'eau. Il existe peu d'études qui visent à comprendre les
différentes formes chimiques et liaisons qui régissent ces métaux, suivant la matière à laquelle
ils sont associés, et les conditions sous lesquelles ils sont mis en solution ou précipités. Les
procédés d'extractions chimiques séquentielles ou sélectives des éléments dans les sédiments
ou les sols sont aujourd'hui utilisés en géochimie environnementale et d'exploration minière
(Gatehouse et al. 1977; Tessier et al. 1979; Beauchemin et al. 1993; Williamson and Parnel
1994), pour étudier l'origine, les modes d'occurrence, le contexte biologico-physico-
chimique, la mobilisation, le transport et le dépôt des éléments traces. La méthode consiste à
séparer par étapes successives les métaux traces d'un échantillon donné, suivant l'ordre
croissant de leurs forces de liaison dans les différents sites chimiques, à l'aide des réactifs
adaptés.
Dans cette section, nous avons utilisé la méthode pour étudier les formes et
l'importance des associations des EGP, Au, Re dans les horizons latéritiques. Nous avons
utilisé les échantillons 247-10-15, 247-26-27, 247-30-32, 247-70-1OO, représentant
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respectivement le SL, la CU, la FE et la SA. Pour les séparations chimiques, nous avons
suivi essentiellement la recette de Tessier et al. (1979), de loin la plus utilisée et la plus testée
de toutes les méthodes (Li et al. 1995). Chaque échantillon pesant 2 g après séchage est
soumis à un traitement sélectif qui nous permet de recueillir six fractions:
1) les cations solubles dans l'eau. On ajoute à l'échantillon 10 ml d'eau distillée et on
laisse tremper pendant une heure. Ensuite, on utilise un secoueur mécanique pour agiter
vigoureusement le mélange pendant 20 minutes. On centrifuge le mélange pendant 30
minutes, et la solution supernatante est soigneusement transférée dans une bouteille de 25 ml
à l'aide d'une pipette et d'un papier filtre millipore. On ajoute à la solution lml 1:4 HNO3 et
on remplit la bouteille avec de l'eau déminéralisée.
2) les cations échangeables. On ajoute au résidu de la fraction 1, 10 ml de 1 M
NH4OAC (acétate d'ammonium), ajusté à pH = 4.5 avec CH3CO2H (acide acétique). On
ferme le tout et on agite pendant 20 minutes. On centrifuge et on décante la solution à travers
un papier filtre millipore dans une bouteille de 100 ml. Cette opération est répétée deux fois,
et la bouteille est remplie à 100 ml par de l'eau déminéralisée.
3) les cations liés aux oxydes de manganèse. On ajoute 10 ml de 0.1 M NH2OH.HCI
(hydrochlorure d'hydroxylamine) au résidu de la fraction 2. On ferme le tout et on répète les
opérations énumérées en 2.
4) les cations liés à la matière organique. On ajoute au résidu de la fraction 3, 3 ml de
0.02 M HNO3 et 5 ml de 30% H2O2 ajusté à pH = 2 avec HNO3. On chauffe la solution à
85 ± 2 °C pendant 2 heures avec une agitation occasionnelle. On ajoute ensuite 3 ml de 30%
H2O2 ajusté à pH = 2 avec HNO3 et ort chauffe de nouveau la solution pendant 3 heures à
85 ± 2 °C avec une agitation intermittente. On laisse refroidir, et on ajoute à l'échantillon un
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mélange de 5 ml de 3.2 M NH4OAC dans 20% HNO3. L'échantillon est ensuite dilué à 20
ml, et par la suite il est continuellement brassé pendant 30 minutes.
5) les cations liés aux oxydes de fer. On prépare d'abord une solution de chlorure
d'hydrazine, en ajoutant 1.8 litres d'eau déminéralisée à 100 g de 99% d'hydrate
d'hydrazine, et en ramenant la solution à pH = 4.5 avec l'acide chlorhydrique. On complète
la préparation en ramenant le volume de la solution à 2 litres. On ajoute au résidu de la
fraction 4, 10 ml de chlorure d'hydrazine. Le mélange est chauffé à 90 °C pendant 6 à 8
heures, en agitant périodiquement. Un blanchiment marque la fin de la réaction. On rajoute
encore 10 ml de chlorure d'hydrazine, et on chauffe pour compléter la réaction. On laisse
l'échantillon ainsi préparé pendant 12 heures. On passe ensuite l'échantillon à la
centrifugeuse, l'on décante la solution supernatante à travers un papier filtre millipore dans
une bouteille de 100 ml. On ajoute 10 ml de NH4OAC et on agite pendant 20 minutes et l'on
décante. Cette opération est répétée deux fois.
6) les concentrations dans le résidu final. Le résidu final de chaque échantillon a été
dissout à l'aide de HF (49%) et HNO3 (69%) dans l'eau déminéralisée.
Toutes ces extractions se suivent l'une après l'autre, chaque séquence utilisant un
réactif plus fort que la précédente. Avant de passer d'une étape à l'autre, on lave toujours
l'échantillon avec 10 ml d'eau déminéralisée et la solution supernatante obtenue après
centrifugation est rejetée. Ces opérations se font à l'aide des tubes centrifuges en teflon de 50
ml, afin de minimiser les pertes du matériel solide. La centrifugation se fait à 10 000 rpm à
l'aide de la centrifugeuse Sorvall, Model RC2-B. L'eau déminéralisée utilisée dans toutes les
préparations a été obtenue à partir du système millipore Milli-Q3RO/Milli-Q2. Les solutions




Tous les réactifs utilisés pour cette étude ont été testés pour une contamination
éventuelle en EGP, Au et Re. Les blancs utilisés pour toutes ces analyses ne montrent
aucune concentration significative en EGP, Au et Re (tableau 6.1). Les limites de détection
sont de 0.01 ppb pour Os et Re; 0.02 ppb pour Ir, Ru, Rh, Pt; 0.04 pour Pd et 0.05 ppb
pour Au. Avant de procéder au traitement de tous les horizons, nous avons testé l'exactitude
des analyses sur un échantillon de la SA. Les résultats se montrent reproductibles avec un
écart maximal de 5%.
Dans les discussions sur les variations des concentrations entre les fractions de solution
préparées, nous avons tenu compte du seuil de détection des EGP, Au et Re par ICP-MS, et
en admettant une erreur standard de 5 à 10%. Les variations entre 0 e t 5% ne sont pas
significatives. Les variations entre 5 et 10% sont peu significatives. Les variations au
dessus de 10% sont significatives.
Pour chaque élément analysé, les proportions des cations solubles dans l'eau,
échangeables, associés à la matière organique, associés aux oxydes de Fe et/ou de Mn, ainsi
les teneurs dans les fractions résiduelles de chaque échantillon, sont rapportés sur les
tableaux 6.1 et 6.2. Les concentrations en Os ont été omis de la liste, car elles se trouvent
constamment en dessous de la limite de détection, probablement à cause de son caractère
volatil, alors qu'on devait procéder au séchage des premières solutions préparées avant les
analyses au ICP-MS.
La figure 6.1 montre la distribution des métaux analysés dans les fractions
séquentielles.
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Tableau 6.1: Résultats des analyses séquentielles des EGP, Au et Re dans les horizons latéritiques du forage 247

















































































Liés à la matière organique
Liés aux oxydes de Mn
Liés aux oxydes de Fe
Cations échangeables
Teneurs dans le résidu
Fractions/Éléments
Solubles dans l'eau
Liés à la matière organique
Liés aux oxydes de Mn
Liés aux oxydes de Fe
Cations échangeables
Teneurs dans le résidu
Fractions/Éléments
Solubles dans l'eau
Liés à la matière organique
Liés aux oxydes de Mn
Liés aux oxydes de Fe
Cations échangeables
Teneurs dans le résidu
Fractions/Éléments
Solubles dans l'eau
Liés à la matière organique
Liés aux oxydes de Mn
Liés aux oxydes de Fe
Cations échangeables
Teneurs dans le résidu
Fractions/Éléments
Solubles dans l'eau
Liés à la matière organique
Liés aux oxydes de Mn
Liés aux oxydes de Fe
Cations échangeables





















































































































































































































































































































Tableau 6.2: Résultats des analyses séquentielles des EGP, Au et Re dans les horizons latéritiques du
forage 247, recalculés à 100% poids (les teneurs ont été au préalable recalculées au volume des



















































































Liés à la matière organique
Liés aux oxydes de Mn
Liés aux oxydes de Fe
Cations échangeables
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Figure 6.1 : Diagrammes des résultats des analyses séquentielles, montrant pour chaque élément du groupe du platine, Au et Re,
le pourcentage des concentrations retenues par chaque fraction dans chaque horizon latéritique. Les teneurs ont été préalablement





Figure 6.1 (suite): Diagrammes des résultats des analyses séquentielles, montrant pour chaque élément du groupe du platine, Au et Re,
le pourcentage des concentrations retenues par chaque fraction dans chaque horizon latéritique. Les teneurs ont été préalablement





On remarque que dans tous les horizons latéritiques, les EGP, Au et Re sont insolubles
dans l'eau. Leurs teneurs dans cette fraction varient entre 0.12 et 2 ppb, et ne représentent
généralement que 0 à 2 % des teneurs retenues par les autres fractions. Des valeurs
sporadiques allant jusqu'à 7% Pt et 4% Re sont cependant observées au niveau de la RM et
de la FE, respectivement.
Les proportions des concentrations en cations échangeables montrent une augmentation
graduelle constante du SL à la SA pour Ru, Rh, et Pd, atteignant respectivement 16, 6, et
171 ppb. Cette gradation est probablement liée à l'augmentation graduelle en teneurs
d'argiles, connues pour leurs capacités élevées d'échanges cationiques. Ces teneurs ne
représentent cependant que moins de 8% des teneurs globales des autres fractions. Pour le Pt
et l'Au, on observe deux anomalies positives, la première au niveau du SL et la seconde au
niveau de la SA. Les teneurs du Pt atteignent 16 et 68 ppb dans le SL et la SA
respectivement, contre 2 à 3 ppb dans les autres horizons. Les concentrations de l'or passent
de 80 ppb dans le SL à 21 ppb dans la SA, contre des teneurs de 5 à 7 ppb dans les autres
horizons. En termes de pourcentages, les proportions du Pt et de l'or liés aux cations
échangeables forment 8% et 60% dans la SL, 1% et 5% dans la CU, 0.3% et 6% dans laFE,
30% et 2% dans la SA, 5% et 9% dans la RM. Ceci suggère que le Pt et l'or sont
théoriquement facilement mobilisables au niveau du SL et de la CU. On peut même anticiper
les effets de lessivage en envisageant à près de 60% le lessivage de l'or au niveau du SL. Le
Re est l'élément qui semble le plus lié aux cations échangeables dans la CU et la FE, dans des
proportions de 18% dans la RM, 11% dans la SA, 20% dans la FE, 41% dans la CU et 9%
dans le SL.
La matière organique exerce apparemment une influence nulle sur l'Ir, faible sur le Ru
et le Rh, plus ou moins marquée sur le Pt, et forte sur le Pd et l'Au. Le Pd est l'élément qui
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montre une plus grande affinité à la matière organique, aussi bien au niveau des horizons
proches de la surface (SL et CU), qu'au niveau des horizons inférieurs (FE et SA). Ses
teneurs dans la fraction des cations liés à la matière organique sont 502,148, 380, 1500 et 2
ppb dans le SL, la CU, la FE, la SA et la RM respectivement. Ceci signifie que la matière
organique retient 54% Pd dans le SL, 23% Pd dans la CU, 28% Pd dans la FE, 34% dans la
SA, contre seulement 2% dans la RM. Les fortes concentrations en or dans la fraction des
cations liés à la matière organique augmentent plutôt du sommet du profil latéritique, au
niveau du SL, jusqu'à la base au niveau de la SA. Elles passent de 18% dans le SL à 34%
dans la SA. Ceci pourrait suggérer que la matière organique est surtout active dans les
niveaux supérieurs, où elle est capable de mettre en solution les EGP, en particulier le Pd et
l'Au, sous forme de complexes avec les acides humiques et fulviques. Les éléments mis en
solution sont par la suite progressivement précipités au niveau de la FE e t de la SA, du fait
des changements chimiques des différents horizons latéritiques que traversent les fluides
latéritisants. Notre étude confirmerait alors une répartition préférentielle du Pd et de l'or dans
les eaux de surface et souterraines, et une déposition préférentielle du Pt dans les sols et les
gisements éluviaux et alluviaux, déjà signalés par Bowles et al. (1994).
Les oxydes de Mn exercent peu d'influence sur Ir, Ru, Pd et Au. Leur rôle pourrait
toutefois s'accentuer pour Pt et Rh, qui enregistrent dans cette fraction au niveau de la SA,
des concentrations maximales de 43 et 6 ppb, soit 9% et 17% respectivement. Les oxydes de
Mn et de Fe sont toutefois difficiles à séparer, si bien qu'il faudrait probablement penser à la
résultante des complexes des deux fractions.
Mis à part les oxydes de Fe, l'Ir est resté très peu touché par les différentes séparations,
et leurs concentrations restent essentiellement dans les résidus. Les oxydes de fer retiennent
2% de la concentration de l'Ir dans le SL, 10% Ir dans la CU, 15% dans l a FE et 17% dans
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la SA, 0% dans la RM. Les résidus retiennent 96% Ir dans le SL, 90% Ir dans la CU, 79%
Ir dans la FE, 83% Ir dans la SA et 89% Ir dans la RM.
Si le rôle des solutions riches en oxydes de Fe est faible pour l'Ir e t le Ru, il est très
important pour le Rh, Pt, Pd et Au. Avec son anomalie positive très prononcée au niveau de
la FE, le Pt montre un contraste très significatif par rapport au Pd e t à l'Au dont les
concentrations sont plutôt faibles au niveau du SL, de la CU et de la SA, comparativement
aux maxima en ces éléments observés dans la SA. Les concentrations en P t sont de 31,287,
570, et 23 ppb pour le SL, la CU, la FE et la SA respectivement. Celles du Pd sont de 20,
11, 20 et 569, tandis que celles de l'Au sont de 11, 15, 20, et 710 pour le SL, la CU, la FE
et la SA respectivement. Comparativement au Pt, et par rapport aux oxydes de Fe, ceci
pourrait suggérer une mobilité plus accrue du Pd et de l'Au dans les niveaux supérieurs, et
leur précipitation dans la SA, alors que le Pt reste essentiellement retenu au niveau de la FE,
s'il n'est pas résiduellement concentré. Cette observation reste valable si l 'on additionne les
concentrations de la fraction des cations liés aux oxydes de Mn à celles de la fraction des
cations liés aux oxydes de Fe, étant donné leur tendance à s'affilier, et partant les difficultés
de trouver un réactif qui affecte l'un sans toucher à l'autre. Si on tient compte à la fois des
oxydes de Mn et de Fe, on se rend compte que ces oxydes retiennent 80% P t et 32% Au dans
la FE, contre 16% Pt et 38% Au restant dans le résidu. Au niveau de l a roche-mère, les
concentrations liées aux oxydes Fe-Mn forment 65% Pt contre 23% dans le résidu, et 49%
Au contre 23% dans le résidu. Dans la SA, sont attribués aux oxydes Fe-Mn, 27% Pt contre
34% Pt dans le résidu, et 63% Au contre 1.5% Au dans le résidu. Dans l a CU, les oxydes
Fe-Mn s'approprient 60% Pt contre 30% Pt dans le résidu, et 15% Au contre 53% Au dans le
résidu.
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Tout ceci suggère que dans les horizons d'altération, il se dessine une affinité
prononcée des EGP aux oxydes Fe-Mn, particulièrement pour l'or et le Pt. Le Pd n'y
échappe pas, mais se retrouve déjà en grande partie plus lessivé que les autres par la matière
organique. Enfin, vient le Re dont les affinités pour les oxydes Mn, les oxydes de Fe et la
matière organique restent comparables.
Les fractions résiduelles retiennent plus de 60% des concentrations globales des EGP,
Au et Re, mis à part la matière organique qui touche profondément le Pd, l'or et le Re, ainsi
que les oxydes de Fe qui exercent une influence prononcée sur le Pt, l'or et le Pd. On
remarque que pour le Pt, les résidus classés par ordre d'importance donnent les successions
suivantes: CU-SL-FE-SA-RM, avec des concentrations respectives de 158, 134, 119, 84 et
19 ppb. L'or se concentre plutôt dans les résidus de la CU et la FE, avec des concentrations
respectives de 76 et 36 ppb. Pour le Pd, la succession des fractions résiduelles par ordre
d'importance est SA-FE-CU-SL-RM, avec des concentrations respectives de 2135, 805,
426, 308, et 119 ppb. À elle seule, la fraction du résidu saprolitique détient 56 % du Pd de
tout le profil latéritique, soit 2135 ppb dans la SA, contre 1658 ppb, la somme des teneurs en
Pd du SL, CU, FE et RM. Ceci pourrait donc expliquer, du moins en partie, les
redistributions différentielles du Pd et du Pt dans les horizons latéritiques, le même
comportement du Pt et de l'or dans la CU, eu égard à leurs affinités aux produits d'altération
latéritique. Pour l'Ir et le Ru, la figure 6.1 montre que plus de 80% des teneurs en ces
éléments restent dans les fractions résiduelles. Les concentrations dans les résidus de la
roche-mère sont toujours inférieures à celles des résidus des horizons latéritiques, mis à part
le Re qui reste essentiellement dans le résidu de la roche-mère.
En comparant les IPGE aux PPGE, on se rend compte que l'importance des
concentrations résiduelles augmentent en passant des PPGE aux IPGE. Ces derniers, de
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toute évidence plus difficiles à mettre en solution, se retrouvent dans les résidus à près d e
80% des concentrations globales du profil latéritique.
6.3 CONCLUSIONS
L'expérience avec le traitement chimique séquentiel des horizons du profil latéritiques
nous amène à formuler 5 principales observations:
1) l'Ir et le Ru sont pratiquement immobiles;
2) le Rh n'est mobilisé que dans la saprolite sous des conditions oxydo-réductrices
extrêmes (les oxydes de Fe-Mn); autrement il est presque immobile;
3) le Pd est mobilisé dans tous les horizons latéritiques; il enregistre des pertes de 40 à
70% suite à la mobilisation dans la matière organique; cependant, il es t surprenant de
remarquer qu'il reste immobile dans la roche-mère;
4) le Pt est mobile dans tous les horizons; il enregistre des pertes de 3 0 à 85% sous des
conditions oxydo-réductrices extrêmes, particulièrement avec les solutions riches en oxydes
de Fe et de Mn;
5) l'or est extrêmement mobile dans tous les horizons; II est le plus mobile de tous les







Dans les chapitres précédents, nous avons présenté les principales caractéristiques
pétrographiques et géochimiques de la roche-mère et des horizons latéritiques du complexe de
Musongati. Ces données s'avèrent fondamentales pour comprendre la distribution actuelle
des EGP et des REE dans les profils latéritiques, ainsi que les processus ayant conduit à la
redistribution de ces éléments en relation avec le développement du profil latéritique. Dans le
chapitre 4, nous avons étudié les phases minérales primaires qui constituent la roche-mère
des latérites. L'étude pétrographique et géochimique de la roche-mère nous a permis de
conclure que les EGP étaient principalement contrôlés par les sulfures qui faisaient partie des
phases cumulus. La chromite et l'olivine jouent apparemment un rôle secondaire. Dans le
chapitre 5, nous avons évalué qualitativement et quantitativement l'intensité de la
redistribution des éléments au sein des horizons latéritiques. Ce chapitre propose 1) une
synthèse des principales caractéristiques de la distribution des éléments dans le profil
latéritique, 2) une synthèse des données sur les conditions de formation des horizons
latéritiques, et 3) les mécanismes de redistribution des éléments dans ces horizons. Les
discussions intégrant les données de la littérature sur le rôle des différents ligands
complexants et des conditions physico-chimiques du milieu supergène, nous orientent
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spécifiquement vers un modèle interprétatif du comportement des EGP et des REE au sein du
profil latéritique.
7.2 SYNTHÈSE DES RÉSULTATS DE LA REDISTRIBUTION DES
ÉLÉMENTS DANS LE PROFIL LATÉRITIQUE
L'histoire de la cristallisation de la roche-mère dont les caractérisations pétrographiques
et géochimiques sont consignées au chapitre 4, a été progressivement effacée, puis
complètement remplacée par l'histoire de la latéritisation. Celle-ci consiste en une
réorganisation de la masse minérale primaire, en passant par le lessivage et/ou
l'enrichissement des éléments chimiques constitutifs.
La latéritisation qui a commencé au tertiaire et continue encore aujourd'hui a abouti à la
formation d'un profil latéritique nickélifère au dessus du complexe intrusif de Musongati. Le
profil latéritique fait ressortir un développement progressif des horizons latéritiques, emboîtés
les uns dans les autres, et représentés de la base au sommet du profil latéritique par la
saprolite, la ferralite, la cuirasse et le sol latéritique. L'évolution chimique du profil est liée à
la mobilisation des éléments, gouvernée à son tour par divers processus tels la dissolution
des minéraux primaires, les réactions d'oxydo-réduction, la formation des phases
secondaires, le transport des éléments, la coprécipitation et les échanges ioniques sur une
grande variété de minéraux (Nesbitt 1979; Middelburg et al. 1989; Chesworth 1992; Tardy
1993). Depuis Goldschmit (1937, 1945) qui utilise les notions de potentiel ionique énoncées
par Cartledge (1928), jusqu'aujourd'hui quoique présenté sous plusieurs aspects modifiés, le
concept classique de la mobilité ou de l'immobilité des éléments chimiques sous les
conditions supergènes est basé sur le rapport de la charge ionique (Z) sur l e rayon ionique (r,
Â) de l'élément, connu sous le nom de potentiel ionique (Z/r) (Millot 1964; Rose et al. 1979;
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Levinson 1980; Chesworth 1992). Ainsi il est devenu classique de considérer que les
éléments à faible potentiel ionique (Z/r<3) forment des cations simples ou hydratés très
solubles, que les éléments à fort potentiel ionique (Z/r >12) forment des oxyanions mobiles,
tandis que les éléments dont les potentiels ioniques sont compris entre 3 et 12 sont considérés
immobiles. Sur cette base du potentiel ionique, parmi les éléments immobiles, aussi bien
sous les conditions oxydantes que sous les conditions réductrices, nous retrouvons les REE,
les EGP, Au, Fe, Al, Se, Ti, Zr, Hf, Th. Dans les latérites nickélifères de Musongati, ces
éléments ne sont pas aussi immobiles qu'on a l'habitude classique de les présenter. Les
études lithogéochimiques qualitatives et quantitatives des horizons du profil latéritique de
Musongati, sur lesquelles nous avons fondé notre opinion sur la mobilité des éléments, sont
résumés sur le tableau 7.1, ainsi que sur les figures 7.1 et 7.2. La synthèse de ces résultats
est présentée sous la forme simplifiée en 1) un groupe d'éléments lessivés, 2) un groupe
d'éléments stables, et 3) un groupe d'éléments enrichis, pour chaque horizon latéritique
(figure 7.2).
Nos résultats confirment le lessivage des alcalins, des alcalino-terreux et du soufre dans
tous les horizons latéritiques. Dans la SA et la FE, les EGP auxquels s'ajoutent Se, T1O2,
Hf, forment l'ensemble le plus stable des éléments chimiques analysés. À ce stade, on peut
considérer ces éléments comme étant immobiles. Parallèlement, les REE avec à la tête les
LREE forment le groupe d'éléments les plus enrichis dans le horizons saprolitiques et
ferralitiques. Seul le Ce se démarque sensiblement du comportement régulier des autres
REE. Il occupe la tête des éléments les plus enrichis dans le SL, la CU e t la FE, alors que
dans la SA il est l'élément le moins enrichi de tous les REE. Le Ce forme ainsi une anomalie
positive dans le SL, la CU et la FE et une anomalie négative dans la SA. À côté des REE,
parmi les éléments enrichis se trouvent Co, Ni, As, Cr, MnO, Al, Th, Ta, au niveau de la
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Tableau 7.1 : Bilans (moyennes) des transferts de masse pour les horizons lateritiques de Musongat
calculés à l'aide de la méthode N-B-M. Les éléments en gras restent relativement stables, compte
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Éléments lessivés
MgO, CaO, S, Co, Ni,
SiO2, Zn, MnO, Rh,
Na20, Cu, Pd
MgO, CaO, S, SiO2,
K2O, Ni, Na20, Zn.Cu,
Ba, Co, Pd, Os, Rh,
MnO
MgO, S, CaO, SiO2,
K2O, Na2O, Sb, Ni, Ba,
Cu, Zn, P2O5, As.Ta,
Os, Cr, Rb, V




au niveau du sol
latéritique
Ru, Cr, Sb, P2O5, V
Au, Rh, Hf, Pd, Ru,
Fe2O3, TiO2, Se, Pt
P2O5, Os, Ba, Rh, V,
Ru, Pd, Cu, Rb, Pt,
Fe2O3, Au, Hf, TiO2
Éléments enrichis
Ru, Pt, Os, Ba, Cr, Rb,
Au, Fe2O3, K2O, Sb,
Se, Cs, V, Se, Nd, Eu,
P2O5, Yb, Lu, Sm,
TiO2, AI2O3, As, La,
Ta, Hf, Th, Ce
Fe2O3, Nd, Rb, Se,
Se, TiO2, Au, Eu, Pt,
Yb, AI2O3, Lu, Ta, Hf,
Sm, La, As, Th, Ce
Co, Th, MnO, AI2O3,
Nd, Eu, Lu, Yb, Sm,
La, Ce
Cr, MnO, Th, Se, Ta,
Ni, Zn, As, AI2O3, Co,
Ce, Yb, Lu, Eu, Sm, La
Figure 7.2: Profil latéritique montrant la redistribution des éléments au cours
de la latéritisation. Selon les bilans de masse, les éléments ont été regroupés
en trois principales catégories, 1) les éléments lessivés, 2) stables et 3) enrichis.
Les éléments sont rangés par ordre croissant en enrichissement ou décroissant
en lessivage.
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SA. Dans la FE, Ni, As, Cr, Ta, sont lessivés, pour ne laisser que AI2O3, Th, Co et MnO à
côté des REE toujours enrichis.
Au niveau, de la CU, il ne reste pas beaucoup d'éléments stables. Seuls les éléments
Ir, Ru, Cr, Sb, P2O5 et V tombent dans les fourchettes des valeurs des éléments relativement
stables. Dans la CU manifestement autochtone, la stabilité de ces éléments n'est pas aisée à
interpréter, d'autant plus que Cr, P2O5, Sb et V rentrent dans le groupe des éléments lessivés
au niveau de la FE. Les calculs des balances de masse étant liés à la concentration des
éléments dans la roche-mère, il est probable que le phénomène de cuirassement qui
s'accompagne d'une forte augmentation de densité de l'horizon cuirassique, a pu influer dans
le sens d'enrichissement, sur les éléments aux faibles variations de transfert de masse. L a
CU est également l'horizon repère au niveau duquel on assiste aux plus grands
bouleversements dans le comportement des éléments dits classiquement immobiles. Ainsi,
parmi les EGP, le Pd, l'Os et le Rh sont manifestement lessivés. Ils sont rejoints par MnO,
Ni, Co, Zn, Cu. Le Pt devient l'élément le plus enrichi des EGP, quel que soit l'élément
immobile utilisé dans les calculs des bilans de masse. Dans la CU, les niveaux
d'enrichissement de Th et As sont comparables à ceux des LREE, tandis que ceux de Hf, Ta,
AI2O3, et un peu moins T1O2, Se, à ceux des HREE.
Le SL est caractérisé par l'absence manifeste d'éléments stables. Tous les éléments
sont fortement à totalement lessivés dans la partie supérieure du SL, pour ne laisser en place
que du sol résiduel riche en oxydes de Fe et d'Al. Parmi les EGP, on remarque que Rh et Pd
font toujours partie de la catégorie des éléments lessivés, alors que Pt , Os, et Ru sont
enrichis. Les REE ont également perdu leur cohésion, pour prendre des niveaux différents
d'enrichissement et se mêler aux autres éléments tels que Th, Ta, Hf, As , AI2O3, TiO2, e t
P2O5.
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TiO2, Th, Ta et Hf semblent être les éléments dont l'enrichissement est persistant de la
base au sommet du profil latéritique, et occupent généralement la tête des éléments les plus
enrichis du SL. On pense que ces éléments sont concentrés dans le profil latéritique,
essentiellement grâce à la faible solubilité des oxydes qu'ils forment.
La conception classique faisait de l'Ai, l'élément majeur dont la migration est la moins
active dans les horizons latéritiques en invoquant l'allitisation ou la formation d'hydroxyde
d'aluminium (A1(OH)3), en cas de la décomposition profonde de la roche-mère. Or, on sait
aujourd'hui que la solubilité de l'Ai croît rapidement en dessous des valeurs de pH < 4
(Bowles 1986; Mulder et Stein 1994). Ces conditions de pH acide se retrouvent
fréquemment au dessus et proche de la nappe phréatique dans les horizons latéritiques
(Chesworth 1992). Il s'ensuit alors que dans la CU, située au dessus des battements de la
nappe phréatique, l'Ai peut être lessivé. Les pics négatifs de l'Ai observés sur les profils
géochimiques à certains niveaux de la FE, accompagnés de disparités apparentes des rapports
Al2O3/TiO2, témoigneraient également d'une baisse rapide en pH due probablement à la
présence de l'ion ferreux à ce niveau proche de la nappe phréatique. On observe également
au niveau de la SA, des pics d'Al qui dénotent que cet élément est mobile. Il s'agit
probablement de microenvironnements où la météorisation des sulfures entraîne une baisse de
pH suffisante pour provoquer la mobilité de l'Ai.
Concernant le fer, plusieurs études sur sa mobilisation et sa migration dans les sols ont
été menées depuis les années 50 (Bloomfield 1955; Maignien 1958; Millot 1964; Leprun
1979). On retient de ces études que l'ion ferrique est presque insoluble dans les latérites et
les sols tropicaux, tandis que l'ion ferreux montre une solubilité appréciable qui se conserve
en milieu réducteur. À Musongati, on n'observe pas d'accumulation en aval du fer. Leprun
(1979) note également cet absence d'accumulation en aval du fer dans les cuirasses
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ferrugineuses de l'Afrique Occidentale. Il en conclut que les profils cuirassés (profils
lateritiques) se sont approfondis et s'approfondissent actuellement par l'intermédiaire d'une
suraltération smectitique du niveau saprolitique. Davis et al. (1989) note une relation inverse
entre Fe2Û3 et AI2O3, et les points d'inflexion des concentrations en Fe2O3 sont interprétés
comme étant l'effet de la remobilisation et de la précipitation du Fe^+. Le fer est donc
pratiquement insoluble au niveau de la SA, peu soluble dans la FE, mobile dans le SL et la
CU. Ainsi, on pourrait anticiper la conclusion qui en découle, que les éléments mobilisés par
les oxydes de fer, comme l'or, Pt et Pd, seront mobiles au niveau de la CU et du SL.
MnO est manifestement mobile au niveau du SL en partie dans la CU. H s'accumule de
manière supergène à la base de la CU et dans la FE, et probablement de manière résiduelle
dans la SA. Il est fort probable que l'enrichissement du Mn dans le profil latéritique soit lié à
la libération de l'Ai par la dissolution des argiles, qui se combine par la suite avec Mn^ + pour
former la lithiophorite ((Al, Li)MnC>2(OH)2), un oxyde alumineux et manganésifère stable
dans les conditions supergènes lateritiques. Nous n'avons pas observé de lithiophorite à
Musongati, mais ce type de remplacement épigénétique a été déjà observé dans les gisements
lateritiques manganésifères (Nahon et Parc 1990). Cependant, la présence de minéraux
manganésifères dans la FE et la CU de Musongati est matérialisé par des lopins ("patches")
noirs, ou même de minces lamines discontinues, millimétriques à centimétriques. En
résumé, il est fort probable qu'à l'état réduit, Mn^+ soit mobile dans les horizons lateritiques
de surface. Il en est de même pour Fe2+, avec lequel il est souvent associé. Ces éléments
s'oxydent facilement en Mn^+ et en Fe^+ dans les environnements supergènes, où ils
précipitent sous forme d'oxydes de Fe, ou de Mn, ou ferromanganésifères à mobilité très
réduite. Ces oxydes fixent par sorption le Co et le Ni en quantités pouvant atteindre les
concentrations commerciales. Le rôle des oxydes ferromanganésifères dans la sorption des
EGP ou des REE est également discuté dans les sections 7.5.
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L'enrichissement du Ni dans la SA a été souvent attribué à la présence de la garniérite
dont la composition consiste en un mélange de lizardite riche en Ni (la népouite), et la kérolite
riche en Ni (la pimélite) (Brindly et Wan 1975; Troly et al. 1979; Golightly 1979, 1981).
Toutefois, à Musongati, la garniérite qui ne se trouve essentiellement que dans les fractures et
les veinules, n'est pas en quantité suffisante pour expliquer les enrichissements de l'ordre de
66% en moyenne dans la SA. Les smectites nickélifères (les minéraux argileux du groupe
montmorillonite), de composition nontronitique, le principal constituant de la SA, sont
probablement les principaux responsables de l'enrichissement en Ni. Les serpentines
nickélifères et la goethite occupent également une place de choix dans l'enrichissement du Ni
dans la SA. Nous pensons également, que la part importante de l'enrichissement supergène
du Ni que l'on observe dans la SA est fortement fonction des phases silicatées supergènes
qui retiennent le nickel lessivé des horizons supérieurs. Dans la SA, le Ni s'accumule
essentiellement dans les microfissures. Nous avons pu le vérifier en analysant à la
microsonde la concentration de Ni dans les fissures et craquelures serpentinisées des
minéraux d'olivine. Les concentrations en Ni augmentent au fur et à mesure que l'on
approche la partie médiane de la craquelure ou de la veinule. Mais on soupçonne également
une adsorption de Ni (OH)2 sur la surface de la serpentine au niveau saprolitique (Trescasses
1985). La FE montre plutôt le lessivage du Ni. Les expériences menées par Schellmann
(1983), au moyen de divers tests de dissolution du minerai ferralitique par des différents
acides, montre un même taux de dissolution du Ni et du Fe, pour un temps de dissolution et
la concentration acide croissants. Il en déduit que le Ni dans la FE reste essentiellement
incorporé dans la structure de la goethite, et juge improbable l'adsorption du Ni à la surface
de la goethite. La goethite étant le principal constituant de la FE à Musongati, il devient
probable que l'adsorption du Ni à la surface des minéraux secondaires stables reste très
limitée. Il s'ensuit que l'enrichissement de la FE en Ni répond à un processus
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essentiellement résiduel, grâce à la stabilité de la goethite, dans l'environnement ferralitique.
L'excès en Ni est donc lessivé, puis redéposé dans l'horizon sous-jacente saprolitique.
Autrement dit, la migration du Ni de la CU et de la FE vers les niveaux inférieurs
saprolitiques n'a lieu que dès le moment où sa concentration dépasse la capacité de la goethite
et des oxydes ferromanganésifères de le retenir dans leurs structures cristallines.
Le Ni et le Co sont mobiles dans le SL, la CU et la FE dans l'ordre de lessivage
Ni>Co. Ces éléments intensément lessivés des horizons latéritiques supérieures, connaissent
probablement une fixation substantielle par les argiles supergènes de la SA. Par contre, le Cu
est toujours lessivé dans tous les horizons latéritiques, bien que certains échantillons de la SA
montrent qu'il est plus ou moins stable. Cependant, Mookherjee et Tenginkai (1987)
observent un comportement semblable pour le Cu, le Ni et le Co dans les horizons riches en
argiles.
Les faibles enrichissements du Cr dans la SA, et son lessivage dans la FE sont
consistants dans tous les forages analysés. En effet, contrairement au comportement du Cr
contenu dans les spinelles chromifères, une partie du Cr lié aux minéraux silicates peut être
facilement lessivé sous forme d'hydrosols Cr(OH)3 dans les environnements alcalins et
oxydants que l'on rencontre dans la partie sommitale de la SA. Dans la FE, même les
spinelles chromifères sont détruites. Il devient alors probable que le Cr libéré soit fixé par la
goethite dans les niveaux supérieurs du profil latéritique. Ce comportement du Cr a été
également constaté par Marker et al. (1991) qui en conclut que le Cr ne peut servir de
standard interne pour le calcul des balances de masse.
Les discussions sur les mécanismes de comportement des EGP, de l'or et des REE ont
été réservées pour les sections spéciales 7.5,7.6 et 7.7.
339
7.3 MÉCANISMES DE FORMATION DES LATÉRITES NICKÉLIFÈRES
DE MUSONGATI
L'étude du mode de regroupement des éléments dans les formations latéritiques, passe
par la connaissance du contexte géologique et des conditions physico-chimiques ayant régi la
formation des latérites. Les mécanismes de formation des latérites constituent un ensemble
de facteurs dont les plus importants sont: les facteurs lithologiques, climatiques et
morphotectoniques. Nous verrons que les principaux agents responsables de la
transformation et de la désintégration des roches ultramafiques en latérites nickélifères sont
l'eau, l'oxygène, le gaz carbonique, les acides minéraux et organiques, les variations de
température, les organismes vivants et la matière organique (la biomasse) (Troly 1979;
Golightly 1981; Smirnov 1982; Bourman 1987; Colin et al. 1990; Nahon et al. 1992; Tardy
et Roquin 1992; Chesworth 1992; Tardy 1993).
7.3.1 CONDITIONS GÉOLOGIQUES DE FORMATION DES LATÉRITES
Dans cette section, nous nous attacherons principalement sur le rôle des contrôles
géologiques et géographiques dans la formation des latérites nickélifères de Musongati. Il
s'agit particulièrement du rôle qu'ont joué sur la latéritisation et la préservation des horizons
latéritiques, la structure géologique du complexe, la composition des roches mères, le relief
du terrain, le climat (la température élevée, intensité des pluies, l'alternance des saisons
sèches et des saisons pluvieuses), et le régime hydrographique.
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7.3.1.1 Structure géologique
Les intrusions mafiques et ultramafiques dont fait partie le complexe de Musongati se
sont mises en place dans un couloir de déformation (voir sections géologie régionale et
locale). Même si l'âge des failles et la chronologie des diverses déformations observées au
niveau du complexe de Musongati restent encore mal circonscrits, on sait que tout accident
tectonique trace une voie de pénétration des fluides dans la roche-mère. La transformation
chimique de la roche est favorisée là où la porosité et la fissuration engendrent une bonne
perméabilité et ouvrent la voie à la circulation des fluides dans la roche-mère, ainsi que leur
migration souvent lente et stable de la surface vers le nappe phréatique. Les fissures isolées
ou les systèmes de fissuration, de broyage et de bréchification observables
mégascopiquement sur des échantillons et microscopiquement sur des lames minces,
viennent ensuite s'ajouter aux déformations majeures ci-haut passées en revue, pour favoriser
la désintégration de la roche-mère. Outre les déformations anté-latéritiques, il ne paraît pas y
avoir de modifications structurales majeures dans les formations latéritiques nickélifères. Il
apparaît alors que le complexe soit restée relativement stable durant et après la formation des
latérites nickélifères. Brimhall et al (1991) rapportent que le taux de denudation de 10 à 50 m
/ Ma reste généralement faible dans ces milieux, comparé à 50-2000 m / Ma dans les ceintures
montagneuses tectoniquement actives. Il a fallu cependant beaucoup de temps pour la
désintégration effective des constituants principaux de la roche-mère tels les silicates, les
sulfures, les oxydes et autres, et qui passent par plusieurs stades de modification avant
d'aboutir à l'individualisation des éléments, au lessivage fractionné des composés, et enfin à
la formation progressive des horizons latéritiques. Il est aujourd'hui postulé que la formation
de la plupart des latérites s'étend du Paléogène au Néogène durant l'ère Tertiaire. Trescases
(1985) suggère que les gisements latéritiques sont associés aux surfaces d'aplanissement,
dont l'élaboration a demandé plusieurs millions d'années. Golightly (1981) propose qu'un
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million d'années pourrait être suffisant pour former un gisement nickélifère latéritique. Nous
pensons que le développement d'un profil latéritique nickélifère à Musongati, d'une
profondeur maximale d'environ 100 mètres, mis à part la puissance inconnue érodée, a
nécessité près de 10 millions d'années, au cours desquelles le continent est resté relativement
stable.
7.3.1.2 Composition de la roche-mère
Grâce aux forages verticalement orientés, et atteignant la roche-mère jusqu'à plus de
200 m, nous avons pu déterminer que les latérites nickélifères de Musongati se sont
développées essentiellement sur les roches ultramafiques péridotitiques (dunites,
harzburgites, péridotites à PI). Ces roches s'apprêtent plus facilement à la latéritisation que
les roches mafiques (gabbros, gabbronorites, et norites) et métamorphiques (schistes)
auxquelles elles sont spatialement et/ou génétiquement associées. La circulation des fluides et
la désintégration de la roche-mère sont d'autant plus rapides et complètes, que la roche est
plus fracturée et ses constituants plus solubles.
7.3.1.3 Climat
Le climat passe pour le facteur clé du fonctionnement des processus latéritiques, en tant
que principal contrôleur des changements de la température de l'air et du sol, ainsi que de la
quantité et de la qualité des précipitations atmosphériques. Théoriquement, la formation des
latérites commence de la surface vers le bas, en s'arrêtant au niveau de la nappe phréatique.
Si, simultanément ce niveau hydrostatique s'abaisse lentement, la descente synchrone du
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niveau d'eau et la décomposition chimique qui l'accompagne assurent la formation d'un
profil latéritique puissant. Il s'ensuit que le climat chaud et humide des régions tropicales et
subtropicales dont fait partie le Burundi, avec des précipitations régulières et moyennes, ainsi
qu'une alternance des saisons sèches et des saisons pluvieuses, constituent des conditions
favorables à la formation des croûtes altérées en général, et des latérites nickélifères en
particulier. Ce type de climat qui prévalait au Tertiaire, et qui persiste encore aujourd'hui au
Burundi, nous amène à suggérer que le profil latéritique de Musongati poursuit actuellement
son développement. Toutefois, ce développement latéritique contemporain reste plus lent et
moins prononcé que celui du tertiaire, à cause de la carapace ferrugineuse dure et compacte
qui limite sensiblement la migration des fluides en profondeur.
7.3.1.4 Relief
Les conditions optimales pour la formation et la préservation d'un profil latéritique se
créent dans les régions de montagnes d'altitude moyenne, avec un modelé des collines ou des
plateaux garantissant l'infiltration des précipitations atmosphériques jusqu'au niveau
piézométrique, ainsi que l'échange actif d'eau sous l'effet de drainage de la base d'érosion
locale. Les hautes montagnes aux pentes abruptes, tout comme les reliefs fortement aplanis
des plaines, sont par conséquent défavorables au développement et/ou à la préservation des
latérites. À Musongati, il apparaît que le modelé du complexe soit lié à la localisation même
du couloir de déformation dans lequel se sont mises en place les intrusions mafiques et
ultramafiques. Ces intrusions se présentent généralement sous forme de plateaux moyens, et
Musongati fait partie des plaines du Moso (Ntungicimpaye 1984) dont le relief est favorable à
la formation et à la préservation d'un manteau d'altération.
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7.3.2 CONDITIONS PHYSICO-CHIMIQUES DE FORMATION
Au point de vue géochimique, la latéritisation implique le regroupement de la masse
minérale des roches magmatiques chimiquement instables dans les conditions
thermodynamiques supergènes. Dans cette section, nous distinguons les agents d'altération
et les fonctions chimiques qui les accompagnent durant les processus de latéritisation.
7.3.2.1 Les agents d'altération
-L'eau
L'eau est l'agent d'altération le plus actif (Tardy 1993; Chesworth 1992). Elle cumule
les fonctions-clés physiques et chimiques nécessaires à la latéritisation. Parmi les fonctions
physiques, nous tenons à rappeler que l'eau est 1) un agent de transport physique
incontournable, 2) un média à travers lequel les réactants diffusent aux sites de réaction, 3)
un contributeur à la désintégration physique des minéraux pétrogènes hydratés. Parmi, les
fonctions chimiques les plus en vue, on retient principalement que l'eau est 1) le plus
important solvant dans la nature, qui dissout les agents agressifs solides, liquides et gazeux
(O2, CO2, acides, etc.), 2) un agent indispensable dans toutes les réactions caractéristiques à
toute zone d'altération (variations acidité-alcalinité, solution-précipitation, échanges ioniques,
etc.), 3) un constituant des principales nouvelles phases minérales des zones d'altération
telles que les hydroxydes, les argiles, les phases amorphes et les boueurs, 4) un réservoir
chimique qui assure l'uniformité des réactions chimiques pour une roche-mère homogène
donnée.
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Les précipitations atmosphériques constituent la principale source des eaux qui
participent aux processus de la latéritisation. Ces processus sont étroitement liés aux
variations saisonnières de la nappe phréatique. Les réactions de la latéritisation les plus
actives, avec la participation des eaux souterraines, se déroulent au dessus du niveau
piézométrique, une zone connue surtout sous le nom de "zone d'aération", et qui correspond
à l'horizon ferralitique dans le présent travail. En dessous du niveau piézométrique se situe la
saprolite, un horizon de pleine saturation, avec au sommet un échange actif en eau provenant
directement de la ferralite et sa décharge par drainage dans le réseau hydrographique local. À
la base de la saprolite, l'échange d'eau est ralenti et l'on assiste à un très lent mouvement de
masse d'eau chargée de substances minérales vers de lointains foyers de décharge.
-L'oxygène
L'oxygène intervient dans les réactions d'oxydation qui jouent un rôle prépondérant
dans la formation des latérites. Les principales sources d'oxygène sont 1 ) l'atmosphère, 2)
l'eau entrant dans la composition de l'air dissous dans l'eau, 3) l'oxygène des composés
minéraux des réactions oxydo-réductrices.
-Le gaz carbonique
Le gaz carbonique intervient activement dans l'oxydation et transforme certains silicates
en composés carbonates. Les sources du gaz carbonique sont 1) l'atmosphère, 2) le gaz
carbonique de l'air dissous dans l'eau (de 0.03% dans l'atmosphère à 2.14% en volume dans
l'eau de pluie à 20 °C) (Smirnov 1982), 3) le CO2 produit par la putréfaction de la matière
organique.
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-Les acides forts et faibles
Les acides forts et faibles intensifient la désagrégation des roches de la croûte, en leur
communiquant une orientation chimique déterminée. Les acides les plus importants sont 1)
l'acide sulfurique engendré par l'oxydation des sulfures, 2) les acides humiques et fulviques
engendrés par l'oxydation et la putréfaction des végétaux à la surface de la terre, 3) l'acide
carbonique d'origine minérale ou organique.
-La matière organique
La biomasse, en l'occurrence les végétaux et les bactéries, prend une part active dans la
transformation de la roche, particulièrement près de la surface terrestre, de par son influence
directe sur la composition chimique des fluides dans les systèmes d'altération. Ils régénèrent
l'oxygène et le gaz carbonique et fournissent ainsi un supplément d'importants agents de
l'altération. Ils échangent les ions H+ contre les cations de composés pétrogènes nécessaires
à leur alimentation, en soutenant ainsi les conditions acides de la désintégration des roches.
Levinson (1980), et Kovalevskii et Kovalevskaya (1989), notent que certaines plantes
montrent une acidité très élevée au bout de leurs racines. Il s'agit ici d'un facteur qui a un
impact direct sur les processus d'altération chimique. Quelques groupes de bactéries, les
algues et les mousses décomposent directement les silicates des roches, en retirant de ces
derniers des éléments tels que Si, K, P, Mg, Ca, pour leur alimentation. Cette
transformation s'effectue parfois à grande échelle et aboutit à d'importantes altérations des
roches en place. Les organismes ont ainsi la propriété de concentrer dans leur composition,
certains éléments tels que Fe, Mn, Cu, Zn, Co, Li, Be, etc. Leur présence favorise alors
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l'accumulation de ces éléments dans les produits de dépérissement et dans les sols qui les
abritent. Le dépérissement de ces végétaux et organismes engendre également des acides
humiques insolubles et fulviques solubles, pouvant en plus jouer le rôle de complexant pour
beaucoup de métaux y compris les EGP. Dans la fraction fulvique, les complexants sont
capables de maintenir en solution des cations qui dans d'autres conditions auraient précipité
(Robert et al. 1980). Dans la fraction humique, les cations jouent le rôle de complexants sur
la surface des minéraux, en polarisant ainsi les liens métal-oxygène, et provoquant finalement
la décomposition du minéral, tout en accumulant et en conservant une réserve massive de
cations (Stumm 1986).
-La température
La température intervient de façon très sensible dans la solubilité des éléments et la
décomposition des roches. Selon le principe d'Arrhénius, l'élévation de la température
accélère la vitesse des réactions. Avec l'augmentation de la température de 10 °C, la vitesse
des réactions d'hydrolyse s'accroît de 2 à 2.5 fois (Garrels et Christ 1965; Levinson 1980).
L'alternance des saisons sèches et des saisons pluvieuses qui coïncide avec l'alternance des
températures basses et élevées dans la couche active des latérites en formation, accentue les
processus mécaniques et chimiques de l'action météorique sur les roches en décomposition.
7.3.2.2 Les fonctions chimiques régissant le processus d'altération
Le rôle le plus important dans la désintégration chimique des roches magmatiques sous les
conditions supergènes revient aux réactions d'hydrolyse et d'oxydation.
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-L'hydrolyse
L'hydrolyse est au départ une réaction des minéraux avec l'eau, pour former de
nouveaux minéraux plus riches en H2O. En effet, à Musongati, l'hydrolyse consiste en une
introduction progressive des ions H+ et OH" dans les structures des minéraux, leur
décomposition subséquente, et l'accumulation à leur place de minéraux essentiellement
argileux. Suite au déplacement des cations, il se forme des oxydes libres et des hydroxydes
d'Al, Fe, Si, Mn qui passent sous certaines conditions en solution et sont par conséquent
lessivés, tandis sous d'autres conditions, ils sont précipités sous forme d'oxydes,
d'hydroxydes, de sels basiques ou acides. L'eau des pluies déjà légèrement acide au départ,
devient plus acide dans les zones d'altération après l'hydrolyse. Ceci est illustré par exemple
au moyen des équations d'hydrolyse des minéraux d'olivine:
(Mg, Fe) S1O4 + 4H2O = 2 (Mg2+, Fe2+) + 4OH" + H4SiO4
Ainsi, la latéritisation implique l'attaque et la décomposition chimique des édifices
silicates, par les ions H+ et OH' de l'eau, suivies de la libération de la silice et des bases.
L'intensité du phénomène dépend de la concentration d'ions d'hydrogène (pH), de la
présence du gaz carbonique, des acides forts et de la température de l'eau. Une
contamination naturelle telle que les éruptions volcaniques que l'on a connu dans cette sous-
région des Grands Lacs, aurait fortement contribué à l'acidification des eaux de pluies. Si à
cela s'ajoutent les effets des acides organiques que l'on trouve aisément dans les sols des
régions tropicales, on comprend aisément les conditions hyperacides qui en résultent.
On en conclut que les conditions physico-chimiques qui régnent dans la partie
supérieure des profils latéritiques sont favorables à la mise en solution de tous les éléments
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aussi bien traces que majeurs, y compris les EGP. Comme les solutions acides deviennent
de plus en plus alcalines au fur et à mesure que l'on descend dans le profil, les EGP vont
également être redéposés de façon différentielle le long des profils verticaux. On s'attend à ce
qu'ils laissent une signature qui dénotent leurs comportements dans les milieux acides et
basiques.
-L'oxydation
L'oxydation est assurée par un haut potentiel d'oxygène présent dans la partie
subaérienne de l'écorce terrestre, mais qui s'affaiblit rapidement avec la profondeur. Les
constituants minéraux des roches mères formées dans un milieu pauvre en oxygène des
profondeurs de l'écorce terrestre, ne renferment pas cet élément, ou forment des composés de
faible valence avec l'oxygène. À la surface, sous l'action du milieu oxydant, il se forme des
composés oxygénés à haute valence, plus stables dans les conditions supergènes. L'oxydant
le plus actif (en l'absence du fluor) est l'oxygène qui se trouve dans l'atmosphère et à l'état
dissous dans l'eau. Dans les réactions d'oxydation, participent également l'eau, le gaz
carbonique, les acides forts et faibles, les composés d'une série d'éléments de forme
supérieure d'oxydation. Après la réaction d'oxydation, une partie des produits transitoires et
finaux s'avère soluble et devient lessivé. La partie qui reste devient par contre difficilement
soluble et s'accumule dans le résidu.
Dans les unités mafiques et ultramafiques du complexe de Musongati, la plupart du fer
est à l'état de fer ferreux (Fe2+), aussi longtemps que les minéraux restent dans un
environnement réducteur. Le fer ferreux tend à s'oxyder sous forme de fer ferrique (Fe3+),
aussitôt que les minéraux ferromagnésiens sont altérées. Les produits d'altération contenant
du fer ferreux montrent une couleur verte. On les retrouve souvent à la base du profil
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latéritique, dans la saprolite. Les composés contenant du fer ferrique montrent une couleur
plutôt rouge ou brune. On les retrouve dans les zones sommitales du profil latéritique,
généralement sous forme d'hématite, de goethite ou de lépidocrosite extrêmement stables
dans la zone d'oxydation. L'oxydation est un phénomène qui est accompagnée par
l'hydrolyse et la carbonatation, car le CO2 est toujours présent dans les zones d'altération
(Levinson, 1980). C'est ainsi que l'on observe une formation de veines de carbonates dans
les zones saprolitiques.
D'un autre côté, l'altération des sulfures implique l'oxydation du soufre et du fer, d'où
la formation de l'hydroxyde ferrique (FeO(OH)) qui se transforme en définitive en goethite et
en lépidocrocite, et la production de l'acide sulfurique (H2SO4) qui abaisse fortement le pH
et attaque plusieurs minéraux sulfurés et natifs, provoquant la mobilisation des métaux de
leurs minéraux.
Encore une fois, on remarque que l'altération aussi bien des sulfures que des silicates,
conduit à la formation d'un milieu acide.
On peut ainsi suggérer qu'à Musongati, l'altération latéritique a conduit à:
1) la formation des solutions très acides
2) la dissolution de tous les ions métalliques y compris les EGP.
7.4 MODÈLE DE FORMATION DES LATÉRITES NICKÉLIFÈRES
DE MUSONGATI
7.4.1 Introduction
La formation du profil latéritique nickélifère de Musongati répond à une profonde et
longue altération chimique des roches ultramafiques, suivie d'un lessivage différentiel des
éléments. Cette altération est essentiellement contrôlée par le comportement chimique des
350
phases minérales primaires dans les nouvelles conditions supergènes tropicales, qui
entraînent leur désintégration et la mise en solution de la plupart de leurs constituants
chimiques. Elle s'exprime également dans leur tentative au rétablissement d'un nouvel
équilibre chimique et au réajustement thermodynamique aux conditions de surface. Cet
environnement est à son tour régie par plusieurs facteurs dont les principaux sont les facteurs
climatiques, géologiques, morphotectoniques, ainsi que les compositions chimiques et le
temps de résidence des fluides latéritisants. Un accent particulier doit être mis sur
l'environnement chimique qui détermine en définitive le sens et l'intensité des réactions
chimiques au sein du profil latéritique, ainsi que sur la formation des cuirasses ferrugineuses
compétentes dans les vallées et ayant conduit à l'inversion du relief (figure 7.5).
7.4.2 Évolution de l'altération anté-latéritique
Nous avons distingué trois principales étapes d'altération pré-latéritiques:
1) Altération hydrothermale I
2) Altération hydrothermale II
3) Altération météorique précoce
Le stade de l'hydrothermalisme I coïncide apparemment à l'étape finale du
refroidissement de l'intrusion, au cours de laquelle les fluides résiduels empruntent surtout
les espaces interstitiels entre les cristaux d'olivine (ces derniers étant les plus perméables),
puis altèrent partiellement ou totalement les pyroxenes et les sulfures- À ce stade, de
nouveaux sulfures peuvent se former et se déposer sur les pyroxenes, ou remplacer
isomorphiquement les sulfures cumulus (primaires) dont ils épousent l a forme dans lesî
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espaces interstitiels. Certains plans de clivage des anciens pyroxenes se remplissent de
sulfures secondaires. Cette étape de l'altération conduit à une minéralisation secondaire
hydrothermale, qui vient s'ajouter à la minéralisation primaire magmatique.
L'altération hydrothermale II est liée à un événement tectonique, comme en témoignent
les réseaux de fractures aux échelles microscopique et mégascopique. Les fluides qui
empruntent ces réseaux de fractures entraînent une serpentinisation plus poussée des silicates.
Les grains de pyroxene et de plagioclase interstitiels s'altèrent isomorphiquement en
minéraux opaques, de couleur brun foncé à rouge à la lumière naturelle, noir sous la lumière
polarisée et gris sous la lumière réfléchie. Ces produits d'altération montrent également un
éclat vitreux, lorsqu'ils se trouvent en association avec l'iddingsite.
L'altération météorique précoce marque le début d'un processus latéritique supergène
qui se traduit par l'oxydation poussée des silicates, des oxydes et des sulfures. La plupart
des sulfures sont progressivement mais systématiquement détruits et remplacées par des
minéraux secondaires du type oxydes et hydroxydes plus stables en milieu de basse
température, et dont l'état final a grandement influencé le sort des éléments du groupe du
platine piégés originalement par les sulfures.
7.4.3 Évolution de l'altération latéritique
Les facteurs topographiques et morphotectoniques font que les solutions à travers le
profil circulent en permanence vers la nappe phréatique, le seul niveau auquel on peut
s'attendre à une saturation significative des solutés. La figure 7.3 simule les échanges de
matière à n'importe quelle étape d'une section de roche en état de latéritisation ou d'un
horizon latéritique en développement. La figure 7.4 montre les voies que prennent les fluides
latéritisants, à travers un profil latéritique.











FORMATION D'UN HORIZON LATERITIQUE
SOUMIS À UN SYSTÈME HÉTÉROGÈNE
CONSTITUÉ DE SOLIDES, LIQUIDES ET GAZ
Lessivage
- • par migration
latérale
t
Ascension des phases liquides et gazeuses
par capillarité ou par diffusion
Figure 7.3: Modèle schématique illustrant la formation d'un horizon latéritique, et l'importance des différents
apports des migrations descendantes, latérales et ascendantes ( ^ = influence faible, J^. ^ J^k. J^. = influence
importante) IV)
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Figure 7.4: Coupe schématique du profil latéritique du complexe de Musonganti,
montrant les voies possibles des mouvements des fluides latéritisants (descendants,
ascendants et horizontaux), indiqués par les flèches ( I = roche-mère, H = saprolite,
£2 = ferralite, S = cuirasse, 0 = sol latéritique, ["."• = sol latéritique érodé; X et Y =
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Figure 7.5: Modèle schématique illustrant la formation des horizons latéritiques sur le
complexe intrusif de Musongati, ainsi que le résultat de l'inversion du relief après la
formation de la cuirasse. • = dunites et harzburgites, §|= péridotites à P I , Q = norites
et gabbronorites, • = sédiments. La saprolite (SA) forme une zone saturée constam-
ment située sous le niveau de la nappe phréatique; la ferralite (FE) est sous-saturée, et
subit toujours le coup des changements du niveau de la nappe phréatique suivant les
saisons; la cuirasse (CU) est au niveau supérieur des battements de la nappe phréatique;
le sol latéritique (SL) forme à la surface le produit final de la désintégration itérative de la
roche-mère ultramafique et du matériau allochtone issu des roches mafiques et des
sédiments. Les flèches verticales indiquent les précipitations, tandis que les flèches
obliques symbolisent les sens de la migration des fluides chargés de matériel allochtone
contribuant à la formation du SL. NP1 et NP2 = niveaux minimal et maximal de la nappe
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La figure 7.5 est le modèle général de la formation des latérites nickélifères, appliquée
au complexe de Musongati (Millot 1964; Maignien 1966; Trescasses 1986). Elle résume
schématiquement les différentes étapes de formation des horizons latéritiques, depuis
l'altération de la roche originale, jusqu'à la formation d'un profil latéritique complet. L'étape
I suppose que le complexe lité de Musongati intrusif dans les sédiments, est soumis à un
climat chaud et humide avec de fortes précipitations. L'étape II montre une formation d'une
saprolite précoce à la surface des unités ultramafiques du complexe. Le phénomène de
formation d'une saprolite précoce peut encore être observé dans les ravins ou sur les pentes
décapés par l'érosion. L'étape III met en évidence la formation de la ferralite entre le niveau
inférieur et supérieur de la nappe phréatique aux dépens de la partie supérieure de la saprolite,
ainsi que le développement du sol latéritique autochtone aux dépens de la ferralite. Au sol
latéritique autochtone s'ajoute graduellement du matériau allochtone des roches mafiques et
des sédiments environnants, qui au départ sont beaucoup moins résistants que les roches
ultramafiques, mais qui finissent par céder petit à petit à l'érosion itérative. L'étape IV
montre la formation de la cuirasse en dessous du sol latéritique, à la surface de la ferralite,
correspondant aux battements du niveau supérieur de la nappe phréatique. La formation de la
cuirasse compétente s'effectue souvent sous une mince couche de sol latéritique dans une
topographie dominée par des vallées, et durcit à plusieurs endroits, provoquant dans tous les
cas une inversion progressive du relief. À ce moment, le sol latéritique est essentiellement
alimenté par l'érosion des roches mafiques et des sédiments. L'étape V correspond
approximativement à l'étape actuelle. Elle montre l'inversion complète du relief et la
formation des petits plateaux sur des croûtes ferrugineuses qui protègent actuellement le
profil latéritique de Musongati.
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Dans les horizons inférieurs du profil latéritique, il se forme ainsi des smectites par
remplacement des olivines et/ou des serpentines, grâce aux concentrations en Mg et Si dont
sont chargées les solutions descendantes. La formation de smectites est assez répandue au
niveau de la saprolite dans les profils latéritiques de Musongati, ce qui implique un faible
drainage dans l'horizon saprolite. En effet, un faible drainage entraîne au niveau de la nappe
phréatique plusieurs réactions de remplacement dont celui des serpentines et des olivines par
les smectites (les minéraux argileux du groupe de la montmorillonite).
La circulation des fluides à la base de la formation du profil latéritique est
essentiellement verticale et descendante (figures 7.4 et 7.5). L'écoulement des fluides garde
la composante verticale vers le bas, même lorsque la nappe phréatique se trouve en période de
réalimentation pendant les variations saisonnières. L'ascension des fluides n'est possible que
par capillarité lors des saisons sèches. On peut également supposer un phénomène de
diffusion au sommet de la nappe phréatique au début de la saison pluvieuse. Cependant, les
migrations ascendantes des éléments sont probablement de seconde importance à Musongati,
et comme on le note un peu partout ailleurs dans les autres profils latéritiques (Golightly
1979; Burger 1979). Les migrations horizontales des éléments sont également peu
significatives, dans la mesure où si elles devenaient assez importantes, elles finiraient par
détruire le profil latéritique lui-même. Elles ne sont observées qu'au niveau de la saprolite
(figures 7.4 et 7.5). La topographie douce nécessaire au développement e t à la conservation
des profils latéritiques milite en faveur d'une prédominance d'un écoulement vertical des
fluides latéritisants, de la surface jusqu'au niveau saprolitique. Ceci est e n partie en accord
avec le modèle d'enrichissement en fer dans les horizons latéritiques proposé par Singer
(1975) faisant état de trois principaux modes d'enrichissement: a) un lessivage vertical
prédominant, b) une montée capillaire, c) les fluctuations de la nappe phréatique. Par
ailleurs, Levinson (1980) et Chesworth (1992) indiquent que le mouvement vertical est non
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seulement vital au processus de la latéritisation, mais qu'il est également responsable des
mouvements aussi bien vers le bas que vers le haut des éléments lessivés. Levinson (1980)
maintient encore aujourd'hui que le fer libéré du minéral primaire migrerait de bas en haut à
l'état ferreux, soit suite à la montée de la nappe phréatique, ou soit par action capillaire, et
serait par la suite oxydé en oxyde ferrique. Ce qu'on observe à Musongati, c'est que la
latéritisation est plus active entre la plus haute et la plus basse position annuelle de la nappe
phréatique, c'est-à-dire dans la ferralite. À ce niveau, la montée per ascendum des éléments
ne paraît avoir joué un rôle déterminant, ni sur les processus latéritiques, ni sur la
redistribution globale des éléments.
Une synthèse sur l'ordre de résistance des minéraux aux processus chimiques
d'altération latéritique et sur les filiations minéralogiques peut être établie comme suit:
• Oxydes>silicates>carbonates>?sulfures.
Les réactions chimiques dans les systèmes d'altération météorique sont gouvernées par
les processus d'ionisation, d'hydrolyse et d'oxydation, suite principalement à l'action de
l'eau et du CO2- Les minéraux primaires ont été détruits en formant le profil latéritique de la
façon suivante:
• Olivine -» serpentine + magnetite + (oxyhydroxydes amorphes+talc+chlorite)
Dans la SA, l'olivine forme d'abord la serpentine et génère très rapidement des gels
amorphes ou des smectites nickélifères associées avec des carbonates magnésiennes. La
serpentine s'enrichit rapidement en Ni, qui vient remplacer le Mg évacué par les solutions
latéritisantes. Les cristaux d'olivine en désintégration dans la SA montrent des plages de
matières jaunes, mais dont les bordures sont brunes. Une partie de ces substances évolue
directement en goethite ou en iddingsite, tandis qu'une autre partie évolue en
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montmorillonite, qui plus tard se transforme également en goethite. Les produits amorphes
forment des masses brun rouge d'un éclat vitreux. L'altération des serpentines
s'accompagne de la formation de smectites riches en Ni et en Mg. Les smectites sont
progressivement dissoutes au fur et à mesure que la latéritisation avance, en laissant à la place
un résidu de goethite riche en Ni, ou des produits amorphes ferrugineux toujours riches en
Ni et Mn. L'iddingsite est progressivement remplacée par des hydroxydes de fer au sommet
de la SA. Aux dépens de l'olivine se forme également la garniérite, quoique son importance
à Musongati semble minime. Elle remplit souvent les murs des fractures vers le centre, avec
des textures colloformes. Elle ressemble beaucoup à la kérolite décrite par Golightly (1981 ) ,
de par la zonation, les textures colloformes et la coprécipitation avec les hydroxydes de fer.
Au sommet de la SA, la garniérite devient également instable. Elle se dissout à son tour en
laissant en place un mélange d'oxydes et d'hydroxydes riches en Mn, Ni, C o et Fe.
• Pyroxene —» ouralite + talc + chlorite + oxyhydroxydes amorphes+oxydes.
Les grains de pyroxene se transforment facilement en substances amorphes ferrugineuses qui
évoluent en goethite, même si parfois on observe au départ les altérations intermédiaires en
chlorite, en talc, en ouralite ou en bastite. Souvent, l'orthopyroxène interstitiel se dissout
pour former directement des boueurs (oxyhydroxydes amorphes), avant l'altération des
minéraux environnants.
• Plagioclase —-» oxyhydroxydes + kaolinite + oxyhydroxydes amorphes+oxydes.
Le plagioclase s'entoure dès le départ de l'altération deutérique, avant même l'altération du
pyroxene, de substances isotropes (les boueurs), qui s'accumulent aussi dans les clivages ou
les craquelures. Ces substances donnent plus tard naissance à la goethite et à la kaolonite.
• Sulfures -» oxydes + hydroxydes+ sulphates + oxyhydroxydes amorphes+oxydes.
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Au niveau de la SA, les sulfures se pseudomorphosent progressivement en oxydes de fer tout
en gardant leurs formes primaires cristallines. Dans les niveaux supérieurs du profil
latéritique, les oxydes de fer formés à partir des sulfures se désintègrent complètement, et ne
diffèrent plus des autres oxydes-hydroxydes réorganisés, formés à partir d'autres minéraux
primaires.
• Chromite —» maghémite + hydroxydes + oxydes.
La chromite finit par céder aux attaques répétées des fluides latéritisants, en commençant par
former des couronnes d'oxydes de maghémite, puis en formant la maghémite et la goethite.
Au terme de la latéritisation qui aboutit à la formation des ferricretes, c'est-à-dire les
horizons supérieurs oxydés tels la FE, la CU et le SL, tous les produits finaux d'altération
des minéraux silicates, des oxydes et des sulfures, aboutissent à la formation de la goethite
ou de l'hématite. La saprolite laisse ainsi progressivement derrière un horizon à
prédominance goethitique, la ferralite. Au dessus de la ferralite, on assiste à une
transformation de goethite en hématite suivie de pertes en Ni, et à une évolution progressive
dans certains endroits en croûte ferrugineuse ou la cuirasse latéritique. Le nickel libéré de la
goethite migre vers les horizons inférieurs, et laisse généralement la cuirasse et le sol
latéritique pauvre en Ni.
7.4.4 Évolution des horizons Iatéritiques
Les processus de désintégration et de réorganisation de la masse minérale du complexe de
Musongati ont formé un profil latéritique constitué de quatre principaux horizons (figures
7.3,7.4, 7. 5): la saprolite, la ferralite susjacente, la cuirasse et le sol latéritique
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7.4.4.1 La saprolite
La saprolite est située à l'aplomb de la roche-mère. Elle représente une zone d'une
extrême désintégration des minéraux silicates (olivine, pyroxene). Ce niveau est caractérisé
par des conditions de faible drainage horizontal. Du point de vue chimique, la base de la
saprolite forme une zone de réduction caractérisée par des conditions alcalines. La
destruction des minéraux d'olivine et de pyroxene s'accompagnent habituellement de la
formation de serpentine et de chlorite riches en nickel et en fer, mais relativement pauvres en
Mg, et ce au fur et à mesure que l'on progresse vers le haut dans le profil latéritique.
L'altération latéritique est essentiellement isovolumétrique au départ, tout comme le note
également Golightly (1981), Millot (1964) et Bonifas (1959). Bien que l a saprolite affiche
une structure poreuse, avec des densités comprises entre 0.9 et 1.2, elle garde cependant les
mêmes textures que celles que l'on retrouve dans la roche-mère. Au niveau de la saprolite
fine qui forme la partie sommitale de l'horizon saprolitique, les textures de la roche-mère sont
encore par endroit plus ou moins préservées. Au point de vue géochimique, ceci suggère que
les réactions qui prédominent dans la SA sont essentiellement des réactions d'hydratation.
Celles-ci se déroulent habituellement sans que le réseau cristallin des minéraux soit détruit,
lorsque certains ions sont remplacés par d'autres ou se placent dans l'intervalle entre les
groupes des mailles élémentaires. Musongati se distingue par l'absence complète de
l'horizon silicifié et par la présence insignifiante qui frise l'absence de la zone intermédiaire.
Ces horizons sont généralement présents au dessus de la saprolite, et se retrouvent dans la
plupart des autres latérites nickélifères en Afrique (Sipilou et Moyango en Côte d'Ivoire), ou
en Amérique latine (les dépôts de Nicaro au Cuba, les dépôts de Barro Alto, et de Liberdade
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au Brésil) et en Australie (le district de Rockhampton) (Burger 1979; Goligthlyl981; Nahon
et al. 1982; Oliveira et al. 1992)
7.4.4.2 La ferralite
La FE représente un milieu sous-saturé en eau, et qui se trouve sous l'influence des
fluctuations de la nappe phréatique. Les structures de la roche-mère ont été complètement
détruites ou pour le moins oblitérées, laissant la place aux formations pédogénétiques
constituées essentiellement de goethite. Alors qu'au niveau de la SA on n'observe pas de
mobilité du fer, la FE est par contre caractérisée par une redistribution du fer dans les zones
les plus argileuses aux dépens des zones poreuses, formant des tâches ("mottles")
précurseurs des concrétions ferrugineuses. C'est en partie pour cette raison que nous
pensons que la FE correspond à ce que les pédologues appellent la zone tachetée ("mottled
zone").
Dans la FE, la distribution des éléments tels que Al, Cr, Fe, suggèrent a) soit une
altération et une désintégration des olivines et des serpentines en fines fractions formées de
goethite, d'oxydes ferro-manganifères, d'hématite, de maghémites et de chromites altérés ou
b) de produits de recristallisation que l'on observe surtout dans la cuirasse sus-jacente.
Ceci signifie que contrairement à la SA au niveau de laquelle domine l'hydratation, la
FE est plutôt régie par les réactions d'hydrolyse qui détruisent les réseaux cristallins
primaires et édifient à leur place de nouveaux motifs cristallins.
7.4.4.3 La cuirasse
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La goethite, le minéral d'oxyde de fer de loin le plus répandu dans les profils
latéritiques se transforme en hématite lorsque l'activité de l'eau augmente (Tardy et Nahon
1985). Alors que dans la SA saturée on observe souvent la goethite comme premier minéral
supergène, ainsi qu'une absence complète de nodulation, et que la FE est marquée par des
tâches (mottles) de l'hématite à côté de celles de la goethite, l'hématite et la goethite forment
ensemble les principaux constituants de la cuirasse ferrugineuse. Les tâches ou "mottles" au
niveau de la FE évoluent progressivement en concrétions au niveau de la CU, accompagnées
par des remplacements progressifs de la goethite par l'hématite et la maghémite. Ce dernier
minéral n'a cependant été identifié qu'au moyen de DRX. La formation de la CU est ainsi
perçue comme une conséquence directe de la déshydration du milieu. Le développement de
l'hématite s'accompagne donc de l'induration et de la nodulation. Les effets de chaleur et
d'insolation à la surface, auxquelles sont venus probablement s'ajouter les effets de feu de
brousse, ont considérablement contribué à la déshydratation de la goethite. Les effets des
feux de brousse et leur contribution dans la développement de la CU, à travers la
transformation de la goethite en maghémite et en hématite par la chaleur, sont également
évoquées dans la formation des ferricretes en Australie orientale et en Afrique du Sud (Milnes
et al. 1987). Le taux maximal de la formation des concrétions correspond à la dureté
maximale de la CU, et au développement maximal de l'hématite (Tardy and Nahon 1985).
Le développement de la pyrolusite, minéral parfaitement déshydraté, correspondrait
également au maximum d'induration et d'accumulation du Mn (Tardy e t al. 1988). Ces
auteurs expliquent le cuirassement et la succession des minéraux hydratés e t déshydratés dans
le profil latéritique, par la formation de ce qu'ils appellent le creux hydrique. Celui-ci
correspond à un domaine qui s'établit dans un profil latéritique généralement épais, créé par
l'augmentation de l'activité de l'eau et la teneur en eau pendant la saison pluvieuse, aussi bien
dans l'horizon de surface humide évaporant vers le haut, qu'en profondeur qui connaît une
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montée de la nappe phréatique. Par contre, pendant la saison sèche, l'activité et la teneur en
eau sont progressivement décroissantes du bas vers le haut (figures 7 . 3 , 7.4, 7.5). L a
succession des saisons sèches et des saisons pluvieuses crée ainsi un niveau intermédiaire.
En saison des pluies, cet horizon apparaît plus sec que les horizons inférieur et supérieur,
tous deux alors plus ou moins saturés en eau. Ceci expliquerait les séquences des minéraux
hydratés et déshydratés dans le profil latéritique, et la formation d'un niveau de cuirassement
entre les horizons de surface et la saprolite.
De son côté, Davies et al (1989) proposent deux autres modèles pour expliquer la
formation des horizons cuirassés:
1) le résultat de la précipitation du fer lessivé dans les horizons superficiels, suite à la
conversion du Fe3+ en Fe^+ due à la présence de l'eau libre, la matière organique, l'activité
bactérienne. Près de la nappe phréatique, Fe2+ en solution est oxydé suivant la réaction:
4 Fe2+ + 6 H2O + O2 = 4 FeOOH + 8 H+
2) la diffusion chimique du Fe2+ dans les solutions ascendantes depuis la roche-mère
vers la nappe phréatique au front de laquelle se produit l'oxydation du fer et la précipitation
des composés en Fe?+.
Millot (1964) attribue la formation de la cuirasse aux battements de la surface oxygénée
au dessus de la nappe phréatique. Quelle que soit leur mode de formation, les cuirasses
apparaissent comme des accumulations de Fe, d'Al et de Ti, auxquelles viennent s'ajouter
d'autres éléments peu mobiles tels que P, V, Cr, Zn, Th, Ta, Hf, Se, Pt, I r , REE.
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7.4.4.4 Le sol latéritique
Le sol latéritique est formé de résidus d'oxydes et d'hydroxdes de fer et d'aluminium,
directement exposés aux changements de température et d'humidité. L'hématite riche en Al,
qui remplace la goethite au niveau de la CU, se dégrade et se transforme en goethite
secondaire par le biais du processus de réhydratation. Autrement dit, la goethite secondaire
se développe aux dépens de l'hématite, grâce à la réhydratation due à la circulation des eaux
de percolation. Ceci conduit à la diminution de la cohésion des concrétions et à leur
démantèlement au niveau du SL, souvent sous forme de nodules d'hématite montrant des
cortex de goethite qui parsèment les surfaces cuirassées. Le fer libéré au niveau du SL peut
migrer jusqu'à différents niveaux de la cuirasse où il est utilisé pour former d'autres
concrétions.
Les mécanismes d'hydratation et de déshydratation des minéraux dans les profils
latéritiques sont vraisemblablement à la base de la formation des ferricretes (SL+CU+FE)
(Tardy et Nahon 1985, Tardy et Roquin 1992). Les minéraux hydratés tels que la goethite,
la manganite, la gibbsite se trouvent surtout au niveau de la FE située près de la nappe
phréatique, et dans le SL très sensible aux changements de température et d'humidité
conduisant à la réhydratation des minéraux déshydratés. Ces derniers qui sont
essentiellement représentés par l'hématite, la pyrolysite et la kaolinite, se retrouvent ainsi
dans les zones intermédiaires cuirassiques entre la FE et le SL. Ils forment des concrétions,
accompagnées d'induration sur place, et conduisant à la formation de la CU proprement dite.
Autrement dit, le sol latéritique autochtone est le produit de démantèlement à la surface, soit
de la cuirasse, soit de la ferralite (figure 7.5). Au sol latéritique autochtone ou sur la cuirasse
s'ajoutent graduellement là où les conditions topographiques le permettent, des produits
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d'érosion et/ou du démantellement des roches mafiques et des sédiments environnants qui
forment aujourd'hui la portion importante du sol latéritique. Ainsi le niveau du SL est
également dominé par des transports mécaniques latéraux du matériau allochtone, qui
affectent vraisemblablement le sol résiduel sous-jacent, au dessus de la cuirasse latéritique.
Ceci signifie que l'interprétation des séquences minérales qui s'emboîtent au sein des
séquences latéritiques nécessite de tenir en compte l'activité de l'eau qui est le principal
médium, ainsi que l'apport important du matériau allochtone. Ceci nous aide à répondre
partiellement à la question de l'ultra-enrichissement des REE dans le SL. Dans la FE, la CU
et le SL, horizons non saturés où l'équilibre hydrostatique n'est jamais atteint, l'activité de
l'eau dépend de l'humidité du climat, du drainage général ou du niveau de la nappe
phréatique, ainsi que de la taille des pores (Tardy 1988). La baisse de l'humidité relative de
l'air ou du niveau de la nappe phréatique force l'eau capillaire à migrer dans les pores de
petite taille, entraînant ainsi une diminution de l'activité de l'eau à l'intérieur du système
poral, et subséquemment une tendance à la déshydratation du milieu.
7.5 PROCESSUS PHYSICO-CHIMIQUES À LA BASE DE LA
REDISTRIBUTION DES E G P ET DE L 'OR
7.5.1. ACIDIFICATION DES HORIZONS LATÉRITIQUES
Nous avons vu que les éléments tels que Pd, Rh, Pt et Au peuvent devenir mobiles au
sein des horizons latéritiques, particulièrement au sein de la CU et du SL. Par ailleurs, la
solubilité de la plupart des éléments, ou la stabilité de leurs composés, sont fonction du pH et
du Eh de l'environnement aqueux. Seuls les métaux alcalins (Na, K, Rb), les alcalino-
terreux (Ca, Mg, Sr), et certains éléments qui forment les radicaux acides (N, Cl) sont
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normalement solubles sur tout l'intervalle des pH (Levinson 1980). La plupart des éléments
métalliques sont solubles uniquement sous les conditions acides, et tendent à précipiter sous
forme d'hydroxydes avec l'augmentation de pH. Le pH correspondant à la précipitation de
l'élément sous forme d'hydroxyde est connu sous le nom de pH de l'hydrolyse. Ainsi, le
pH d'hydrolyse des ions Fe3+, Ce4+, Th 4+ , sont extrêmement acides et correspondent
respectivement à 2.0, 2.7, et 3.5 (Britton 1955, Levinson 1980). Le pH d'hydrolyse de
Ce3+, La-*+, Mn2+, Mg2+ sont basiques et correspondent respectivement à 7.4, 8.4, 8.5-
8.8, 10.5. Le pH d'hydrolyse du Ni et du Co sont relativement neutres, atteignant
respectivement les valeurs de 6.7 et 6.8. Les EGP ont quant à eux un pH d'hydrolyse qui
oscille entre 2 et 5 (Baas Becking et al. 1960; Westland 1981; Bowles 1986). Dans les
paragraphes suivants, nous essayons de démontrer que les horizons superficiels du profil
latéritique nickélifère sont capables de remplir les conditions oxydantes et acides nécessaires à
la mise en solution des EGP et de l'or.
Les eaux météoriques contiennent du dioxyde de carbone et sont légèrement acides. En
effet l'acidité des eaux des pluies ne monte que du moment où celles-ci solubilisent le CO2 de
l'air et qu'elles entrent en contact avec l'atmosphère du sol dans laquelle la pression partielle
du CO2 est plus élevée que dans l'air, et permettant une dissolution de 1.7 à 170 mg de CO2
par litre à 20 °C (Smirnov 1982). L'eau circulant dans les sols contient généralement une
quantité appréciable d'acides humiques et carboniques, et montre un caractère généralement
acide, avec un pH aussi bas que 4 (Bonifas 1959; Guilbert et Park 1986). Ce sont donc ces
eaux acides et oxydantes qui s'infiltrent dans la zone d'aération jusqu'au niveau des eaux
souterraines où elles deviennent légèrement alcalines. Ce sont ces mêmes eaux qui oxydent,
hydratent les minéraux constitutifs de la roche, ou opèrent leurs remplacements par des
carbonates. Les sulfures sont transformés en sulfates solubles, en oxydes stables, en métaux
natifs et en carbonates.
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Des évidences empiriques de ces dernières décennies montrent que les processus
chimiques de la formation des sols reposent au coeur même des processus d'acidification
(Reuss et al. 1987; Chesworth 1992). Le remplacement progressif des cations par les
protons à la surface des minéraux, constitue la principale caractéristique de l'acidification des
environnements en processus de latéritisation. Celle-ci entraîne en soi, une augmentation de
Eh, une baisse de pH, et une augmentation des espèces dissoutes. Les études de Baas
Becking et al. (1960), Fuchs et Rose (1974), Westland (1981), Mann (1984), Nickel (1984),
Bowles (1986), Tardy et Roquin (1992), Tardy (1993), Chesworth (1992), Bowell (1993),
démontrent que les champs de stabilité des sols latéritiques couvrent les intervalles des
valeurs de Eh comprises entre +200 et +800 mV, et les valeurs de pH situées entre 2.8 et 5.
Elles montrent également que dans les profils latéritiques, le pH augmente avec la
profondeur, alors que le Eh diminue avec la profondeur. La formation de la cuirasse
(l'horizon-repère dans l'étude de la mobilité des EGP), tout comme la formation des gossans,
répond aux conditions fortement oxydantes (Kiinel 1987; Bourman 1993). Les données
d'oxydo-réduction dans les horizons latéritiques forment ainsi des sous-domaines sur
lesquels les EGP se montrent mobiles sous forme de divers complexes que l'on le retracera
plus bas dans ce chapitre.
Dans un profil latéritique formé sur les roches ultrabasiques, les valeurs de pH
montrent un milieu alcalin à la base du profil, et acide au sommet (Augustithis 1979;
Goligthly 1981; Bowles 1986). Ceci est en accord avec la formation des montmorillonites
dans les phases initiales de l'altération, et l'hématite et la kaolinite dans les phases finales.
Golightly (1979, 1981) indique que toutes les réactions impliquant la précipitation ou la
substitution de Ni par le Mg demandent le passage des solutions nickélifères d'un
environnement à pH bas vers un environnement à pH élevé. Les horizons latéritiques
supérieurs tels que le SL et la CU dépourvus de nickel, témoigneraient ainsi d'un
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environnement acide à pH très bas. La SA est par contre un milieu alcalin, comme le
témoignent les fortes concentrations supergène de nickel. La FE devrait osciller entre p H
acide à neutre selon les conditions topographiques et saisonnières qui régissent la vitesse
d'écoulement et le temps de résidence des solutions.
En outre, l'oxydation du fer dans les profils latéritiques conduit inévitablement à la
production des ions H+, d'où la tendance à l'acidification du profil (Mann 1984; Brimhall e t
al. 1988). À titre d'exemple, voici la réaction des sulfures aux prises avec les eaux
météoriques:
2FeS+2H20+7O2 = 2Fe2+ + 4SO \~ + 4H+ (au front d'altération avec la roche-mère)
4 Fe2+ + 6 H2O + O2 = 4 FeOOH + 8 H+ (proche ou au niveau de la nappe phréatique)
On s'attend à ce que le fer libéré des minéraux ferromagnésiens s'oxyde également en
produisant des ions H+ . C'est ce que Chesworth (1992) appelle le "trend acide" des
processus de ferralitisation (équivalent de latéritisation) dans les milieux subtropicaux
humides à saisons contrastées. Les substitutions chimiques qu'entraînent le lessivage des
constituants dans les processus latéritiques sont mises en évidence par l a lithogéochimie
quantitative.
L'acidification naturelle est dominée par les acides carboniques et organiques produits
par l'activité biologique. Les bicarbonates forment les principaux anions concentrés dans
l'eau qui traversent les profils latéritiques, d'où les principaux agents de latéritisation seraient
le CO2 et la matière organique qui en s'oxydant libèrent également le CO2- Parallèlement, la
libération des ions H+ par les acides organiques augmente l'acidité du sol jusqu'à pH de 3.5
à 4.5 (Chesworth 1992).
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Toutefois, le transfert de l'acidité des sols aux eaux de surface nécessite des anions
acides forts et mobiles , tels que SOf , NO-
 f capables de transporter du sol les cations H +
et Al3+. L'acidification des eaux de surface devient alors une réalité, si à l'acidification
naturelle des sols s'ajoutent les inputs en acides forts de l'atmosphère résultant entre autres,
de l'activité volcanique, comme on le mentionnait plus haut au sujet de la relation entre
l'action de l'hydrolyse et les changements de pH. Les eaux météoriques qui drainent le profil
latéritique deviennent effectivement très acides au contact avec des acides humiques
provenant de la décomposition végétale à la surface ou près de la surface. Il convient
également de souligner que les précipitations météoriques ont été préalablement acidifiées en
dissolvant les gaz atmosphériques (Burger 1979).
7.5.2 ADSORPTION DES CONSTITUANTS DES HORIZONS LATÉRITIQUES
La goethite et l'hématite sont connus comme de forts adsorbants pour le Cu et les
autres métaux de transition sous plusieurs conditions géologiques (Davis 1984; Rose et
Bianchi-Mosquera 1993). Machesky et al. (1991) font remarquer que l'adsorption de l'or
sur l'hématite augmente avec l'accroissement de pH, entre les valeurs de pH de 3 à 7, et peut
constituer un processus déterminant pour sa mobilisation. Ainsi, même si les métaux de
transition sont solubles dans le SL, la CU et la FE, leur mobilité pourrait être réduite
dépendamment du pouvoir d'adsorption qu'exercent sur eux les oxydes de fer. Toutefois,
l'on assiste souvent dans le sol latéritique à la transformation de la goethite en hématite. Cette
transformation est probablement suivie d'une libération en solution de métaux qui jusque là
étaient adsorbés essentiellement à la goethite. Ceci s'explique par le fait que d'une part, le
pouvoir adsorbant de l'hématite est beaucoup plus faible que celui de la goethite (Rose et
Bianchi-Mosquera 1993), et d'autre part, la formation de l'hématite est accompagnée d'une
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réduction de la surface adsorbante (Walker et al. 1982). Le pouvoir adsorbant des produits
d'altération peut être plus important, si les particules adsorbent à leur tour la matière
organique (Davis 1984; Van Geen et al. 1994). Cette situation pourrait même masquer les
propriétés des oxydes et des hydroxydes de fer, ou autres minéraux de néoformation, qui se
recouvrent de matière organique. Cependant, les mécanismes par lesquels la matière
organique adsorbe ou se combine avec les métaux sont complexes et restent encore très peu
connus.
Les hydroxydes et les oxydes ferromanganésifères sont reconnus pour être
d'importants "éviers" de métaux lourds (Litaor 1993), modérément solubles sous les
conditions réductrices, très insolubles sous les conditions oxydantes (Middelburg et al.
1988). En effet les ions Fe2+ et Mn2+ ne restent en solution que sous les conditions
extrêmement acides ou fortement réductrices. Ainsi, il est tentant de suggérer une possible
adsorption, ou une coprécipitation de ces "éviers" avec les EGP. La présente étude montre
que les EGP sont constamment enrichis dans les horizons latéritiques, avec des maxima dans
la FE ou la SA. Ceci signifierait que les oxydes Fe-Mn et les argiles sont capables
d'absorber les complexes mobiles des EGP. Les études sur la mobilité de l'or confirment
que les oxydes Fe-Mn absorbent les complexes Au(S2Û3)2~ et Au0H(H2O)° (Machesky et
al. 1991, Schoonen et al. 1992). Ceci laisse suggérer que les EGP pourraient connaître le
même sort. Si ceci était le cas, on peut penser que les complexes thiosulfatés se formeraient
dans la SA proche de la roche-mère, alors que les complexes organiques se chargeraient de la
dissolution des EGP + Au dans le SL et la CU (voir rôle de la matière organique plus bas).
La FE forme ainsi une zone intermédiaire au niveau de laquelle la plupart des complexes
solubles perdent leur stabilité et précipitent. La limite entre la CU et la F E devient ainsi la
partie propice par excellence pour la précipitation de ces métaux.
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Sur les pentes, où le drainage rapide ne permet pas la formation de la SA, les eaux
souterraines sous les conditions réductrices sont ramenées à la surface sous les conditions
oxydantes. Il en résulte des conditions acides et oxydantes sous lesquelles les oxydes de fer
et de manganèses, et la plupart des métaux, y compris les REE et les EGP peuvent
coprécipiter. Les métaux sont alors incorporés et/ou adsorbés par ces oxydes et hydroxydes
de fer et de manganèse, qui offrent un double avantage de capter les éléments dissous
pendant (incorporation) et après (adhésion des ions ou molécules à la surface) leur
précipitation.
Salpeteur et Jezequel (1992) rapportent que dans les sédiments des ruisseaux au
Madagascar, les minéraux porteurs de Pt sont essentiellement représentés par la sperrylite,
tandis que le Pd ne montre pas de minéral propre. La sperrylite est un minéral très dense
(poids spécifique = 10), connu pour sa résistance à l'altération et sa stabilité sous les
conditions Eh-pH de surface (Mountain et Wood 1988). Ces auteurs pensent que la
dispersion du Pt est essentiellement régie par les processus mécaniques, alors que celle du Pd
est contrôlée par des processus chimiques et sa déposition par des oxydes manganésifères.
Evans et al. (1994) pensent également que la survie du Pd dans les sols dépend en partie de
son adsorption sur les oxydes de fer. À Musongati, la présence des fluides chimiquement
actifs a conduit même à la désintégration des arséniures, ramenant tous les EGP, soit à l'état
natif, soit sous forme d'autres divers complexes. Les résultats de cette étude montrent que le
Pd ne paraît pas avoir subi le contrôle des oxydes ou des hydroxydes ferromanganésifères,
contrairement à ce que notent Salpeteur et Jezquel (1992), et Evans et a l . (1994). Il nous
semble plutôt que c'est principalement le Pt et l'or qui après leur lessivage du SL et en partie
de la CU, précipitent et s'enrichissent graduellement dans les niveaux riches en oxydes
ferromanganésifères, alors que le Pd et en partie le Rh ont failli à l'adsorption, ou s'y prêtent
moins par rapport aux autres EGP.
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7.5.3 RÔLE DES "BOUEURS" OU "SCAVENGERS"
Kiïnel (1987) fait observer que grâce à leur granulométrie très fine, une surface
spécifique très large, ainsi qu'un haut degré d'imperfections structurales, les phases
amorphes ou à structure cristalline peu définie ("poorly cristalline") qui se développent dans
les horizons latéritiques, montrent le taux d'activité le plus élevé pour capter et fixer les
éléments des solutions migrantes. Ces substances amorphes ou à structure cristalline pauvre
ont été baptisées "Scavengers" par Kunel (1987). Nous les appellerons ici les "boueurs", un
terme qui traduit bien leur tendance à récupérer les éléments dissous dans les fluides migrant
à travers le profil latéritique, ainsi que l'environnement des sols ou boues dont il est question
dès qu'on parle de couverture latéritique. En Nouvelle Calédonie, les boueurs sous forme
d'oxydes amorphes minéraloïdes pouvant contenir jusqu'à 10% de cobalt, portent le nom
d'asbolane (Guilbert et Park 1986). Les boueurs rencontrés le plus souvent dans les latérites
nickélifères de Musongati sont les oxydes et/ou les hydroxydes de fer proches de
l'iddingsite, les oxydes et/ou hydroxydes d'aluminium et de manganèse, ainsi que la matière
organique. Il est à souligner également que les smectites agissent parfois comme de
véritables boueurs, alors que les carbonates et les serpentines qui se présentent parfois sous
forme d'agrégats colloformes, montrent des propriétés variables de récupération et de fixation
des éléments en solution.
À l'étape initiale de la latéritisation, tous les EGP libérés se sont probablement
accumulés dans les boueurs. Ceci est rendu compte par le caractère résiduel qu'ils affichent
dans la SA. Cependant au niveau avancé de la formation du profil latéritique, les boueurs
sont recristallisés, et certains éléments sont expulsés de la structure des boueurs, et
redistribués dans le profil selon les conditions qui prévalent dans les niveaux et horizons
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fraîchement formés. Autrement dit, les éléments libérés sont repris par d'autres boueurs en
profondeur, qui répondent mieux aux conditions d'incorporation ou d'adsorption, ou encore
sous-saturés en teneurs de métaux captés ou fixés. L'association des éléments est très
complexe, d'une part à cause de l'alternance des environnements acides et basiques surtout
au niveau de la FE, des différences de pH d'hydrolyse des éléments, et d'autre part du fait
que les conditions d'équilibre ne sont pratiquement jamais atteintes dans le profil latéritique.
7.5.4 RÔLE DE LA MATIÈRE ORGANIQUE
Le rôle de la matière organique dans le transport en solution des EGP + Au,
spécialement sous forme de complexes avec les acides humiques et fulviques les plus
répandus dans la nature, est de plus en plus évoquée (Cousins and Vermaak: 1976; Cousins et
Kinlock 1976; Dissanayake and Kritsotakis 1984; Bowles 1986; Bergeron et Harrison 1989;
Vlassopoulos et al 1990; Wood 1990; Machesky et al. 1991; Bowell et al. 1993; Bowles et
al. 1994; Wood et al. 1994). L'acide humique serait plus effective que l'acide fulvique dans
la mise en solution du Pt et du Pd (Bowles et al. 1994). Toutefois, Bowell et al. (1993)
notent que les substances humiques forment des polymères complexes hétérogènes, dont les
acides fulviques (poids moléculaire = 10^-10^) constituent le composé mobile le plus
important. Les acides fulviques se dissolvent aussi bien dans les solutions alcalines que dans
les solutions acides, tandis que les acides humiques (poids moléculaire = 10^-10^) ne sont
solubles que dans les solutions alcalines (Bates et Jackson 1987; Bowell e t al. 1993). Dans
tous les cas, il reste encore à prouver si le transport des EGP se fait sous forme de complexes
organiques naturels solubles (Baker 1978), ou si le rôle de la matière organique se limite dans
la réduction des métaux et à leur maintien en solution sous forme de suspensions colloïdales
stables (Andrade et al. 1988; Wood 1990; Wood et al. 1991; Bowell et al. 1993), ou encore
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si la matière organique joue simplement le rôle d'une inhibition cinétique de la précipitation
des EGP (Wood 1990; Wood et al. 1992; Wood et al. 1994).
Les analyses séquentielles effectuées au cours du présent travail démontrent par ailleurs
que les EGP, Au et Re ont probablement été affectés par la matière organique, quoique à
différents degrés. Les PPGE ont plus tendance à être pris en solution que les IPGE.
Le SL passe facilement pour un sol organique superficiel qu'on rencontre dans la
plupart des milieux tropicaux. En témoignent les racines des herbes e t des arbres qu'on
retrouve dans les premiers 5 mètres. Il faut cependant dire qu'aujourd'hui il n'existe plus de
végétation dense qui recouvre le massif latéritisé, particulièrement dans les endroits où le SL
est érodé laissant la place à la CU indurée moins favorable à la végétation. Cette situation n'a
cependant pas été toujours comme telle. On pense que la disparition de la végétation a été en
grande partie influencée par les feux de brousse allumés par les éleveurs en quête de
nouveaux pâturages ou par des feux accidentels pendant la saison sèche. Quoiqu'il en soit, il
est fort probable que pendant de longues périodes lors de la formation d u profil latéritique
aussi complet, la matière organique ait généré des quantités appréciables d'acides humiques et
fulviques via la décomposition des végétaux en surface. À cette matière organique vient
s'ajouter l'activité des bactéries, dont l'ampleur de l'influence n'est pas connue.
La solubilité des acides organiques est toutefois dépendante des conditions physico-
chimiques (Eh-pH) du milieu où ils sont générés. Les niveaux supérieurs d u profil latéritique
de Musongati répondent aux caractéristiques d'un milieu oxydant, dans lequel il est prouvé
que les acides organiques sont solubles (Bergeron et Harrison 1989; Vlassopoulos et al.
1990).
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Si l'acide humique s'avère insoluble dans les solutions acides (Bowell et al. 1993), i l
se pourrait qu'il soit un des éléments importants dans la précipitation des EGP + Au observée
dans la CU, le niveau probablement le plus acide du profil latéritique. Les analyses
effectuées sur l'or montrent que les acides humiques pourraient devenir un médium important
par lequel l'or en solution peut précipiter (Machesky et al. 1992).
L'étage d'oxydation prédominant pour le Pt est +2 (Mountain et Wood 1988a, b ) ,
tandis que celui de l'or est +1 (Shenberger and Barnes 1989; Benedetti e t Boulègue 1991).
Toutefois, l'étage d'oxydation de +2 pour l'or se rencontre également sous les conditions
extrêmement oxydantes (McKibben et al. 1990), conditions que l'on peut retrouver dans la
CU. Ceci pourrait expliquer les comportements similaires du Pt et de l'or dans cet horizon.
Il est évident que la dilution des solutions lors de leur trajet de haut en bas du profil
latéritique, entraîne la baisse des concentrations des complexes porteurs des EGP, et réduit en
même temps leurs champs de stabilité dans les solutions diluées, provoquant ainsi leur
précipitation différentielle le long du profil latéritique.
7.5.5 RÔLE DES COMPLEXES HYDROXYLÉS
Les complexes hydroxylés pourraient jouer un rôle important dans le transport du Pt,
du Pd et de l'or dans les environnements de surface oxydants, sur de larges intervalles de
pH, au point q u e les complexes hydroxylés neutres Pt(OH)2, Pd (OH)2 , Au(0H)°>
Au(OH)H2C)0 prédomineraient sur les complexes chlorurés même au niveau des pH très bas
et d'activités très élevées de chlorures (Wood et al. 1989; Vlassopoulos et Wood 1990; Wood
1991; Tait et a l . 1991; Wood et al. 1992; Bowell et al. 1993; Séa e t al. 1993). Les
complexes hydroxylés seraient même plus stables que les complexes chlorurés sous les
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environnements oxydants et à pH proche du pH neutre (Mountain et Wood 1989), tandis que
les sulfures, les sulfo-arséniures, les sulfures palladinifères (pyrrhotite et pentlandite) sont
facilement détruits par les processus d'oxydation. Ceci signifierait que les complexes
hydroxylés neutres des EGP+Au pourraient probablement s'avérer les complexes
inorganiques prédominants sous les conditions de surface. Ceci ne serait cependant valable
qu'en l'absence d'autres ligands plus compétitifs. Wood (1991) considère que dans les
fluides responsables de la serpentinisation à basse température, le Pt et le Pd peuvent être
mobilisés sous forme de complexes hydroxylés. Il devient alors tentant de proposer que les
complexes hydroxylés neutres constituent les complexes inorganiques prédominants au
niveau des profils latéritiques nickélifères. Les complexes hydroxylés pourraient ainsi se
transformer en oxydes suivant les ligands complexants disponibles dans les horizons
latéritiques. Ainsi, par exemple, l'oxyde de Pt (PtÛ2) est observé sur un large intervalle de
pH, sous les conditions extrêmement oxydantes, alors que les oxydes de Pd font défaut
(Brookins 1987). Ceci explique probablement l'enrichissement du Pt sur l e Pd, conséquence
d'une forte mobilité chimique du Pd sur le Pt. Le Pd est transporté en solution, sous
plusieurs formes de complexes, dont les plus dominants seraient les complexes hydroxylés,
les colloïdes, la matière organique.
7.5.6 RÔLE DES COMPLEXES THIOSULFATÉS
L'importance des thiosulfates (S2O3 2-) comme ligands du Pt, du Pd et des métaux
précieux ne cesse d'attirer la curiosité des chercheurs (Webster 1986, Mountain and Wood
1988b, McKibben et al. 1990, Benedetti and Boulègue 1991, Machesky et al. 1991, Bowell
et al. 1993). Il ressort de ces travaux que le transport du Pt, du Pd et de l 'or sous forme de
complexes thiosulfates peut devenir géologiquement significatif, sous les conditions acides
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ou neutres, et légèrement oxydantes. Ces conditions existent au niveau de la FE, qui
correspond à la zone des fluctuations de la nappe phréatique. L'interaction limitée de
l'oxygène atmosphérique avec les fluides à ce niveau du profil d'altération créerait un
environnement favorable pour la stabilité des thiosulfates (Webster 1986).
7.5.7 RÔLE DES COMPLEXES CHLORURÉS
Les complexes chlorurés sont souvent mis en avant comme responsables de la mise en
solution des EGP et de l'Au sous les conditions oxydantes et acides (Mann 1984; Bowles
1986; Jaireth 1988; Tait et al. 1991; Mountain and Wood 1988a; Plimerand William 1988;
Wood et al. 1989; Wood et al. 1992; Gammons et al. 1992; Jaireth 1992). Il ressort de
toutes ces études que sous les conditions de basse température, la formation des complexes
chlorurés du Pt et du Pd reste limitée aux milieux acides (pH < 4) et extrêmement oxydants
(hématite stable), que l'on peut retrouver dans la CU. En effet, on pense qu'au niveau de la
CU, les pH sont les plus bas du profil latéritique, à cause de l'acidification des fluides
latéritisants due à l'oxydation du fer ferreux ("ferrolysis") (Mann 1984; Webster 1986).
Nous n'avons pas mesuré la concentration des ions Cl" dans nos échantillons, mais il
semble que la production des complexes chlorurés avec les EGP + Au ne se matérialise que
dans des conditions naturelles bien limitées (milieu marin, régions de volcans actifs,...)
auxquelles ne satisfait pas la mise en place des latérites nickélifères de Musongati, situées en
plein centre du continent.
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7.6 MODE DE REDISTRIBUTION DES ÉLÉMENTS DU GROUPE DU PLATINE
DANS LES HORIZONS LATÉRITIQUES
Dans la section 7.5, nous avons vu le rôle que peuvent jouer les différents complexes
dans la mise en solution et le transport des EGP sous les conditions supergènes en générale,
et dans les milieux latéritiques en particulier. La redistribution des éléments est intimement
liée à la formation des latérites. Tout comme le développement d'un profil latéritique, elle est
sous le contrôle des voies de mouvements des eaux. Dans cette section, nous tentons de
retracer les voies possibles suivies par les complexes porteurs d'EGP dans les horizons
latéritiques (figure 7.6). L'importance de l'enrichissement résiduel et supergène des EGP est
dégagée pour chaque niveau du profil latéritique.
Dans la saprolite, la désintégration partielle ou totale des cumulats de sulfures, des
spinelles chromifères et des olivines susceptibles de contrôler les concentrations primaires
des EGP, n'est pas accompagnée par leur mobilisation. Dans l'éventualité d'une libération
partielle, les EGP ont été vraisemblablement très vite fixés par les boueurs formés sur place,
suite à la destruction des minéraux primaires. Les boueurs primaires étant résiduels, il
s'ensuit que la distribution des EGP dans ces boueurs montrent également un caractère
résiduel. Les teneurs en EGP dans la SA normalisées par rapport aux valeurs mantelliques,
montrent un profil de la même forme que celui que l'on observe au niveau de la roche-mère.
Les calculs des bilans de masse montrent également une tendance d'un transfert nul au niveau
de la SA, si l'on tient compte du calcul des erreurs et de la précision des analyses. Les
résultats de cette étude restent très significatives, en admettant une erreur cumulative
maximale de 25%, dans les calculs basés sur l'Ir ou le Ti comme éléments immobiles.
Toutefois, l'hypothèse de l'enrichissement résiduel au niveau de la saprolite ne serait
valable que dans le cas où il n'y aurait pas eu d'apport en EGP des horizons sus-jacents.
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Dans notre modèle présenté sur la figure 7.6, l'apport en EGP des horizons supérieurs est
nulle à la base de la SA, et très minime au sommet de la SA. Cependant, le niveau des
teneurs de la roche totale a considérablement augmenté. Les facteurs d'accumulation
représentant l'enrichissement de la saprolite par rapport à la roche-mère affichent en moyenne
des valeurs de 3 à 4. Les profils de distribution montrent que la saprolite occupent la
deuxième place après la ferralite, en termes de teneurs globales en EGP. On peut toutefois
expliquer ces résultats, comme étant attribuables aux pertes de masse, suite à l'évacuation des
alcalins et des alcalino-terreux. La densité moyenne de 2.80 g/cm^ dans la roche-mère a
effectivement chuté à 0.94 g/cm^ dans la saprolite. Par ailleurs, les calculs des contraintes
volumiques confirment que les pertes volumiques au niveau de la saprolite restent minimales
et ne représentent que 7 % en moyenne.
Pour atteindre la saprolite, les fluides latéritisants doivent parcourir un long trajet le
long duquel les conditions physico-chimiques changent graduellement, parfois
drastiquement, du milieu acide dans les niveaux de surface, au milieu basique dans les nivaux
saprolitiques (figure 7.5). Les fluides descendants ont donc eu tout le temps de se diluer et
de redéposer les EGP dans la cuirasse ou la ferralite, étant donné que ces éléments restent
extrêmement sensibles aux changements oxydo-réducteurs.
Les fluides ascendants, par capillarité ou par diffusion au sommet de la nappe
phréatique, ne contribuent guère à la redistribution des EGP dans la saprolite. Le niveau
saprolitique forme une zone saturée, située en permanence en dessous de la nappe phréatique,
sous les conditions généralement basiques. Les données expérimentales et les différents
diagrammes Eh-pH montrent que les conditions basiques sont très défavorables à la mise en
solution des EGP. Ce qui revient à dire qu'au niveau saprolitique, les EGrP ne peuvent pas
être pris en solution. En outre, le drainage, un processus qui fait partie du coeur de la
382
redistribution des éléments, s'avère trop lent dans la saprolite, et de surcroît essentiellement
horizontal (figure 7.5). On ne peut donc envisager un quelconque mouvement des EGP au
niveau saprolitique, et leur enrichissement apparaît essentiellement résiduel.
Au niveau de la ferralite, la latéritisation a déjà détruit tout ce qui s'appelle minéral
primaire. C'est le niveau auquel l'on observe le début de la libération intense du fer et de
l'aluminium. Les argiles qui prédominaient dans la saprolite sont remplacées par des oxydes.
Les boueurs qui résistaient à l'altération saprolitique se réorganisent en d'autres masses
minérales, essentiellement la goethite, mais également l'hématite et la maghémite. Les EGP
subissent du même coup cette nouvelle réorganisation des masses minérales à la recherche de
l'équilibre physico-chimique.
Du point de vue physique, les EGP dans la ferralite sont entraînés dans l'effondrement
de ses structures extrêmement fragiles. Le phénomène d'effondrement et de dislocation au
niveau de la ferralite est sans doute accentué par les variations saisonnières du niveau de la
nappe phréatique. Ces variations entraînent en soi une suraltération des masses minérales
jusque-là restées stables. L'occurrence des processus d'effondrement est également appuyée
par l'observation des contraintes volumiques négatives (-0.55 à -0.65), alors que les densités
augmentent en passant de 0.91 g/cm^ à la base, à 1.34 g/cnP au sommet ( exemple du forage
247). En plus de l'effondrement, la porosité s'accentue dans la ferralite par rapport à la
saprolite. Compte tenu de la densité élevée des EGP, et du drainage plus o u moins rapide et
essentiellement vertical des fluides, le colmatage, et l'effondrement des structures
ferralitiques ont pour effet de rehausser les teneurs globales de la roche totale.
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Du point de vue chimique, le fluide qui traverse la ferralite perd graduellement son
caractère acide, libérant du même coup les EGP dont les complexes deviennent instables (voir
la section précédente pour les complexes possibles et leur rôle dans la mise en solution des
EGP dans les milieux supergènes). Outre la baisse du caractère acide du fluide, la dilution
même du fluide peut provoquer l'instabilité des complexes et la précipitation des métaux en
solution. La ferralite est une zone constamment sous-saturée, par opposition à la saprolite
située en permanence en dessous de la nappe phréatique. Les différentes positions du niveau
piézométrique, suite aux variations saisonnières, impliquent à la surface de la nappe
phréatique des conditions d'oxydation élevées. Ceci constitue probablement, l'une des
explications pour les différents pics des teneurs anomales en EGP, observés dans la ferralite.
Il est probable que le fluide au sommet de la ferralite soit capable de mettre en solution
le Pd et le Rh, comme le montrent les coefficients de corrélation et les balances de masse. L e
Pd et le Rh enregistrent constamment des pertes entre 50-80 %, et 0-50% respectivement. En
tenant compte des erreurs des calculs et des analyses de l'ordre de 20% , il reste évident que
ces éléments ont été évacués du système, probablement en solution (ces balances de masse
sont basées sur l'Ir comme élément immobile). On n'a cependant pas noté l'enrichissement
des niveaux saprolitiques en ces éléments. Il est possible que ces éléments une fois libérés
aient été redéposés dans la ferralite même après un court transport.
Ainsi l'amplitude et la variation des teneurs en EGP dans la ferralite e s t essentiellement
le résultat d'un enrichissement résiduel issu du matériel saprolitique d e départ, auquel
s'ajoute de façon différentielle un apport supergène des EGP lessivés dans les niveaux du sol
latéritique et de la cuirasse.
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La cuirasse constitue un horizon clé au niveau duquel on peut aisément observer la
mobilité des EGP. C'est à ce niveau que l'on peut confirmer que les EGP ont été pris en
solution par le fluide traversant le sol latéritique, puis redéposés graduellement et de façon
différentielle depuis la base de la cuirasse elle-même, et puis dans la ferralite aux conditions
physico-chimiques favorables.
De par sa formation, la cuirasse occupe une place de choix entre la ferralite, un horizon
latéritique type issu d'une altération poussée de la roche-mère ultramafique, et le sol
latéritique, un horizon latéritique issu du démantèlement de la ferralite elle-même au départ,
mais aussi d'une partie sommitale de la cuirasse par la suite, tout au long du développement
du profil latéritique. La cuirasse continue cependant à se développer vers le bas aux dépens
de la ferralite, tout comme la ferralite poursuit son développement aux dépens de la saprolite,
et cette dernière aux dépens de la roche-mère (figure 7.4). Avant la formation de l'importante
couche du sol latéritique (-20 mètres d'épaisseur), les réorganisations minérales n'avaient
pas jusque-là réussi à mettre effectivement les EGP en solution. Même au niveau de la
ferralite, la signature originale des EGP reste plus ou moins conservée, mises à part certaines
anomalies négatives ponctuelles du Pd et du Rh, dues probablement à leur lessivage.
Le démantèlement subséquent de la cuirasse et de la ferralite, deux niveaux latéritiques
nickélifères autochtones pour former le sol latéritique, a donné un coup de grâce aussi bien à
la cohésion du groupe des EGP, qu'à leur inertie chimique relative. Dans le sol latéritique,
tous les ingrédients nécessaires à la mise en solution des EGP se trouvent réunis (voir section
7.5). Nous ne connaissons pas l'épaisseur du sol latéritique érodée depuis le début la
formation du profil latéritique à l'ère Tertiaire, mais on peut aisément imaginer un modèle
selon lequel, le sol latéritique résiduel à la base reste plus enrichi en EGF*, alors que le sol
latéritique superficiel autochtone, semi-autochtone ou allochtone, a déjà réussi à libérer les
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EGP en solution aussitôt transportés à la base et vers la cuirasse et la ferralite (figure 7.6).
Les calculs des bilans de transfert de matière indiquent qu'au niveau du sol latéritique, tous
les EGP peuvent être lessivés jusqu'à 50%. Le lessivage des EGP est cependant plus
prononcé dans la cuirasse qui montre des pertes maximales de 80%-Pd, 65%-Rh, 45%-Os,
40%-Ru et 4% Pt. Au même moment, on enregistre les gains les plus importants dans la
même cuirasse qui sont dans l'ordre décroissant (maxima) de 613%-Pt, 75%-Pd, 46%-Rh.
Les IPGE sont plutôt plus enrichis dans le sol latéritique: 240%-Os, 96%-Ru. Ces résultats
des bilans de transfert de masse sont basés sur l'immobilité de l'Ir (voir les détails au chapitre
5). L'enrichissement qu'on observe dans ces niveaux latéritiques de surface provient en
outre de l'effondrement progressif mais soutenue du sol latéritique lui-même, de la cuirasse
pour former le sol latéritique, et de la partie sommitale de la ferralite pour former la cuirasse.
Les pertes volumiques dans la cuirasse atteignent 80%, alors que le sol latéritique peut
enregistrer jusqu'à 75% de dilatation. De plus, on peut remarquer en même temps, que la
densité moyenne passe de 0.91 g/cm^ dans la ferralite, à 2.15 dans la cuirasse et à 1.48 dans
le sol latéritique (exemples des forages 247 et 269). Ceci signifie probablement, qu'étant
donné le sens essentiellement vertical des voies de mouvements des fluides, l'histoire de
libération des éléments en solution, de poussées de particules solides y compris les plus
denses comme les EGP, et de colmatage progressif des pores du manteau d'altération, à
laquelle s'ajoute l'histoire de l'effondrement ponctuel lors des variations saisonnières,
aboutissent graduellement à l'enrichissement en EGP des sols restés en place après l'érosion
des niveaux superficiels, ainsi qu'à la cuirasse sous-jacente et concordante Cfïgure 7.6).
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Figure 7.6: Modèle schématique montrant la redistribution des EGP dans le profil
latéritique: a) Os, Ru, Rh, Pd; b) Pt, Au. Les flèches indiquent le mouvement des
fluides et l'intensité de libération des éléments dont ils sont chargés (1à 3
flèches = libération faible ou lessivage, plus de 3 = précipitation).
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Le Pt manifeste les pourcentages les plus élevés d'enrichissement au niveau de la CU,
qui ne laissent pas de doute quant à sa mobilité relative, tout comme le montre également les
rapports Pt/Pt*nm, Pt/Pd, et Pt/Au. En négligeant les espèces minérales polymères, tout en
supposant l'étage d'oxydation de +2 pour un nombre total de coordinations de 4, l a
dissolution des PPGE à l'état solide peut s'exprimer de façon générale comme suit:
M(s) + nOH" = M(OH) 2n~n + 2e"
où M = Pt, Pd, Rh
Ainsi, on peut écrire les équations de dissolution de Pt, Pd et Rh comme suit:
Pt(s) + 2OH- = Pt(OH)2 + 2e"
Pd(s) + 2OH- = Pd(OH) \ + 2e"
Rh(s) + 2OH- = Rh(OH) 5 + 2e~
La déposition de ces éléments se fait plus probablement sous forme d'oxydes, et les
équations pourraient prendre la forme suivante:
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Pt2+ + 1/2O2 =
Pt2+ + 02 = PtO2
Pd2+ + 1/2O2 = PdO
Pd2+ + O2 = PdO2
Rh2+ + O2 = RhO2
2Rh3+ + 3/2O2 =
La prédominance de l'enrichissement du Pt sur Pd et Rh, en particulier dans la CU,
pourrait alors s'expliquer par le fait que les oxydes de Pt soient plus stables que ceux du Pd
ou du Rh. En outre, le Pt peut se trouver sous forme d'isoferroplatine (Pt3Fe) identifié dans
la plupart des milieux supergènes, ou former des oxydes Pt-Fe ((Pt-Fe)O?)) (Auge et
Legendre 1994).
Le sol latéritique est formé essentiellement d'hématite dont le pouvoir d'adsorption
est faible. La présence des ligands complexants mobiles (matières organiques, oxydes
ferromanganésifères, etc.), ainsi que les conditions acides et oxydantes notoires à ce niveau,
favorisent la mise en solution et le drainage des EGP vers la cuirasse. Celle-ci conserve les
atouts d'un niveau formé essentiellement de goethite dont les pouvoirs d'absorption et
d'adsorption sont élevés (Kiihnel 1987). Il est donc probable que les EGP restent en partie
maintenus dans la cuirasse par la goethite. De par sa formation, la cuirasse doit
essentiellement son développement aux battements de la nappe aquifère qui se stabilise
longtemps au dessus de la ferralite. C'est également à ce niveau de la formation cuirassique
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que vient s'oxyder les ions du fer ferreux. Tout comme Fe^+ qui n'est mis en solution que
dans des conditions extrêmement acides, les EGP , et en premier lieu Pt^ "1", passeraient ainsi
des solutions pour former des oxydes qui restent par la suite adsorbés ou absorbés par les
masses de goethite. H est également évident que la dilution des solutions lors de leur trajet de
haut en bas dans le profil latéritique, entraîne des baisses des concentrations des complexes
porteurs des EGP, et réduit en même temps leurs champs de stabilité dans les solutions
dilués, provoquant ainsi leur précipitation. En outre, les pouvoirs d'adsorption et
d'absorption de la goethite ont également des limites au-delà desquelles la goethite devient
saturée. On pense qu'à ce moment les EGP restés en solution peuvent continuer jusque dans
la ferralite au niveau de laquelle s'arrête apparemment le processus d'enrichissement
supergène.
Contrairement au Pt, le Pd et le Rh ne s'apprêtent pas facilement à la libération des
solutions, et peuvent rester dans le fluide porteur un peu plus longtemps. Ceci est en
contradiction avec les données de Brookins (1987) et Plimer (1988), voulant que le Rh des
solutions aqueuses soit sous forme de Rh (OH)3 insoluble. Les données recueillies sur les
bilans de transfert de matière, les coefficients de corrélation, les normalisations des teneurs
des horizons en EGP par rapport au manteau et à la roche-mère, les résultats des analyses
séquentielles, montrent un caractère persistant d'un lessivage du Pd et du Rh par rapport aux
autres éléments. Ils s'apprêtent plutôt que les autres EGP à la mise en solution, et restent
plus longtemps en solution lorsque les conditions physico-chimiques changent et que les
autres précipitent.
Les anomalies négatives du Pd et du Rh que l'on observe dans la cuirasse pourraient
également refléter le résultat non pas d'un lessivage prononcé de ces éléments, mais plutôt de
leur maintien en solutions descendantes, alors que les autres EGP précipitent graduellement.
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Le lessivage prononcé pour tous les EGP s'opérerait au niveau du SL. Ceci pourrait
expliquer alors les recoupements des diagrammes du Pt et du Pd observés sur les profils
latéritiques de certains forages (forages 247 et 269). Ceci expliquerait en même temps la
disparition de ces recoupements sur les diagrammes des bilans de transfert de matière qui
éliminent les effets de masse dus à la présentation des analyses chimiques ramenés toujours à
100% poids. Ainsi, en supposant Pd et Rh immobiles, on peut calculer les rapports
Pt/Pt*nm- Ces rapports affichent une anomalie positive du Pt au niveau de la cuirasse avec
des valeurs pouvant atteindre 9. Ce qui signifierait que le Pt est plus mobile que le Pd et le
Rh, et tend à se comporter comme le Ce et l'or pour qui on observe constamment des
anomalies positives au niveau de la cuirasse, et pour qui la mobilité ne fait pas de doute.
Ainsi, le Pd ne se trouve pas plus enrichi que le Pt dans les niveaux inférieurs ferralitiques et
saprolitiques, contrairement à ce qui est observé dans les sols du complexe de Stillwater
(Fuchs et Rose 1974), et en Australie (Travis et al. 1976). Tout comme il ne se trouve pas
en corrélation avec Mg, Ni, Co, dans aucun des horizons latéritiques.
Cependant, les bilans de masse dénotent un lessivage de Pd au niveau de la cuirasse.
Les corrélations significatives entre le Pt et les IPGE au niveau de la cuirasse impliquent
surtout la tendance du Pt à l'immobilité par rapport au Pd et au Rh. L'hypothèse la plus
probable est donc que le Pd resterait en solution sous des conditions moins exigeantes que
celles que requièrent les autres EGP, en particulier le Pt. Les conclusions sur
l'enrichissement du Pd sur le Pt dans les niveaux saprolitiques à Stillwater ou en Australie,
sont probablement le résultat d'une simple observation des profils latéritiques. Ainsi, en
n'observant que les distributions des EGP sur les profils latéritiques de Musongati, sans en
évaluer les bilans de transfert de matière, on aurait pu conclure à un changement drastique des
comportements du Pt et du Pd sous les mêmes conditions supergènes. Ce qui n'est pas
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nécessairement le cas dans la saprolite et dans le sol latéritique, au niveau desquels ces deux
éléments affichent un comportement similaire.
Le niveau du comportement du groupe Os-Ru dont les concentrations étaient déjà
faibles dans la roche-mère de départ, reste difficile à évaluer. Le lessivage de l'Os et du Ru
est cependant observable au niveau du sol latéritique et de la cuirasse. En tenant compte de
l'estimation des pourcentages des erreurs introduites par les calculs des bilans de balance de
masse et des résultats d'analyses géochimiques, la mise en solution de ces éléments le long
de tout le processus de la latéritisation est probablement la plus faible de tous les EGP.
Les analyses répétées sur les sections polies de la cuirasse, de la ferralite et de la
saprolite n'ont pas décelé de minéraux des EGP. Les éléments individualisés par les fluides
latéritisants et les différents complexes susceptibles de prendre en solution les EGP ont
probablement failli à l'accrétion substantielle des pépites, ou à la formation des minéraux du
groupe du platine à basse température. Si la formation des minéraux du groupe du platine à
basse température reste cependant probable (Bowles 1986), il est également probable que le
taux et la vitesse d'écoulement des fluides, les conditions physico-chimiques en perpétuelle
perturbation aient abouti à leur résorption aussitôt qu'ils étaient formés.
7.7 MODE DE REDISTRIBUTION DES ÉLÉMENTS DU GROUPE DES TERRES
RARES DANS LES HORIZONS LATÉRITIQUES
Les résultats de plusieurs études de ces vingt dernières années sur le comportement des
REE dans les environnements supergènes aboutissent à quatre principales constatations,
souvent contradictoires: 1) les REE restent immobiles, 2) les REE sont légèrement
remobilisés, 3) les REE sont remobilisés sans montrer aucune différenciation, 4) les REE
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sont à la fois remobilisés et différenciés (Nesbitt 1979; Duddy 1980; Topp et al. 1985;
Kronberg et al. 1987; Bonnot-Courtois and Flicoteaux 1989; Melfi et al. 1990; Braun et al.
1990; Prudêncio et al. 1995; Sturesson 1995).
En effet, les propriétés chimiques des REE changent graduellement avec l'intensité de
la latéritisation et ce, dépendamment des facteurs suivants: 1) les conditions Eh-pH dans les
horizons latéritiques (Brookins 1983; Cantrell et Byrne 1987), 2) la présence des ligands
organiques et inorganiques, incluant les argiles (Braun et al 1993; Prudêncio et al. 1995), 3)
la présence et la distribution des minéraux des REE dans la roche-mère.
À Musongati, l'enrichissement des LREE par rapport aux HREE dans les horizons
latéritiques tel qu'il apparaît sur les spectres normalisés et les calculs des balances de masse
est exceptionnellement élevé. Les rapports LREE/HREEnc varient de 4 à 9 pour le SL, la
CU et la FE, de 7 à 15 pour les niveaux supérieurs de la saprolite, et de 50 à 160 à la base de
la saprolite, contre une moyenne de 3.5 dans la roche-mère.
Dans les niveaux latéritiques de surface (le sol latéritique et la partie supérieure de la
cuirasse), l'ultra-enrichissement des LREE (plus de 10 000%) et des éléments à haut champ
de force est difficile à expliquer sur base d'une suraltération d'une roche-mère ultramafique,
ou de la mobilité prononcée de ces éléments, ou même en intégrant dans le processus
d'enrichissement un transport mécanique et/ou latéral. Cependant, en partant du modèle de
formation des latérites nickélifères présenté sur la figure 7.5, il devient possible de suggérer
l'enrichissement en ces éléments par un ajout du matériel essentiellement allochtone formé de
sédiments et de roches mafiques. Comme les roches mafiques se prêtent mieux à l'altération
que les schistes environnants, on peut spéculer en supposant que la roche de départ à la base
de la formation du sol latéritique était formée essentiellement de roches mafiques et de roches
ultramafiques. Pour estimer la composition d'une roche-mère modèle ayant produit les 20 m
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de sol latéritique observé à Musongati, nous avons utilisé Ti et Ir comme éléments
immobiles, ainsi que leurs moyennes dans le sol latéritique (SL), les roches mafiques (MF) e t
les roches ultramafiques (UM). Les calculs sont effectués à l'aide d'un système d'équation à
deux inconnues (X et Y):
f TiSL * Y = (1 - X) * TÏMF + X * TiuM
* Y = (1 - X) * ITMF + X *
Y = changement de masse après la formation du SL
X = proportion ultramafique dans la composition de la roche-mère du SL
(1-X) = proportion mafique dans la composition de la roche-mère du SL
TisL et ITSL = teneurs en TiÛ2 et en Ir dans le SL
TÎMF et ITMF = teneurs en TiÛ2 et en Ir dans les roches mafiques
et ITUM = teneurs en TiÛ2 et en Ir dans les roches ultramafiques
Les teneurs moyennes du Ti et de l'Ir dans le SL, les roches mafiques et les roches
ultramafiques sont les variables connues (tableaux 4.9 et 5.1). On peut prendre ensemble ou
en proportions variables, les péridotites à plagioclase, les dunites et les harzburgites. Les
résultats de la résolution du système d'équation montrent une composition de 4 à 20% UM,
80 à 96% MF, pour des changements de masse de 7 à 15%.
Pour calculer les bilans de transfert de masse, nous avons considéré que la roche-mère
modèle pour la formation du SL était formée en moyenne de 90% MF et 10% UM (tableau
7.2). La méthode de Nesbitt (1979) a été utilisée, sur la base du T i comme élément
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immobile. Les résultats obtenus pour le SL montrent des enrichissements modélisés de 20%
La, 300% Ce, tandis que les autres éléments connaissent un lessivage de 10 à 80% (tableau
7.2). Dans la CU, seul le Ce (600%) reste très enrichi alors que les autres REE sont
lessivés. En ramenant les compositions modélisées du SL et de la CU sur la figure 7.7, nous
suggérons un modèle de mobilité prononcé de ces éléments dans le SL quel que soit son
mode de formation et son origine, et leur précipitation différentielle dans les horizons
latéritiques inférieurs. Les enrichissements en REE dans la CU, la FE, la SA restent donc
essentiellement supergènes. Les mouvements mécaniques et horizontaux sont probablement
très importants au niveau du SL et à la surface de la CU. Ce qui aura pour effet, de rehausser
les enrichissements en Ce, Th et Hf. Ces niveaux sont caractérisés par l'omniprésence
d'anomalies positives en Ce.
Les niveaux saprolitiques argileux sont marqués par de forts enrichissements en LREE,
mais avec de fortes anomalies négatives en Ce. Des enrichissements en LREE, l'anomalie en
Ce négative dans les fractions argileuses à la base des profils d'altération et positive au
sommet, ont été également observés dans d'autres profils d'altération en A.mérique du sud et
en Afrique (Prudêncio et al. 1995; Angelica et Costa 1993; Braun et al. 1990). Il existe donc
une tendance généralisée pour le Ce à demeurer et s'enrichir dans les niveaux supérieurs du
profil latéritique, en provoquant ainsi une anomalie positive à ce niveau par rapport aux REE
de la roche totale, et une anomalie négative dans les niveaux latéritiques saprolitiques.
Les rapports Ce/Ce*nc les plus élevés sont régulièrement observés dans la cuirasse, au
niveau de laquelle ils atteignent des valeurs maximales de 9, contre des rapports Ce/Ce*nc de
~1 dans la roche-mère. Le Ce3"1" est visiblement soluble et en partie oxydé en Ce^+ au
niveau de la SA. Il s'agit d'une équation qui peut prendre la forme générale suivante:
Ce3+ -> C e 4 + + e"
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Tableau 7.2: Bilans des transferts de masse des éléments (%) pour le SL et la CU, calculés selon la méthode
de Nesbitt (1979), sur la base du Ti comme élément immobile et en utilisant la roche-mère modèle
Composition de la roche-mère modèle =
90% moyenne des roches mafiques +
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Figure 7.7: Modèle schématique montrant la redistribution des REE dans le profil
latéritique: a) La, Nd, Sm, Eu, Yb, Lu et b) Ce. Les flèches indiquent l e mouvement
des fluides et l'intensité de libération des éléments dont ils sont chargés ( l à 3
flèches = libération faible ou lessivage, plus de 3 = précipitation).
Les bilans de masse utilisés pour le SL et la CU sont basés sur une roche-mère à
90% de roches mafiques et 10% de roches ultramafiques, tandis que ceux de la FE
et de la SA sont basés sur une roche-mère ultramafique.
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Dans les horizons supérieurs, le Ce4+ en solution précipite sous forme d'oxyde, ou
d'hydroxyde suivant la réaction générale suivante:
Ce4+ + 02 + 4 e" -> CeO2
Le Ce4+ est ainsi préférentiellement retenu par les phases secondaires d'altération,
probablement à travers l'incorporation dans la cérianite (CeO2), plus résistante à l'altération
par rapport aux autres REE trivalents. Cependant, la cérianite, le minéral principal du Ce est
rarement rapporté dans la nature. Rankin et Childs (1976), et Glasby et al. (1989) observent
un enrichissement préférentiel des LREE dans les concrétions ferromanganésifères des sols
latéritiques en Nouvelle-Zélande, et dans les sédiments du Pacifique. Dans les études des
profils latéritiques d'Akongo et de Gayoum (Cameroun), Braun et al. (199O) n'observent des
anomalies positives du Ce qu'en dessous des zones d'accumulation des oxydes et des
hydroxydes de fer. Ces auteurs indiquent cependant que le Ce et le fer peuvent avoir des
comportements bien différents. Prudêncio et al. (1993) ont pu examiner le Ce 4 + dans les
nodules Fe-Mn, mais ils l'observent uniquement en présence de P et de Mn, ce qui les amena
à souligner plutôt l'importance des phases phosphatées dans la distribution des REE.
Notre étude montre que la relation directe entre le Ce, les phases phosphatées, et les
nodules ferromanganésifères n'est pas toutefois aussi explicite, d'autant plus que d'autres
phases secondaires comme les argiles semblent contrôler également les concentrations des
REE (et particulièrement le comportement du Ce). Elle montre également que les anomalies
de Ce ne se limitent pas à une zone précise en dessous des accumulations des oxydes et des
hydroxydes de fer, bien que l'anomalie maximale se situe à la base de la cuirasse. Les
anomalies positives coiffent tous les niveaux supérieurs du profil latéritique (SL, CU, FE),
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alors que les anomalies négatives restent essentiellement confinées dans les niveaux inférieurs
saprolitiques (SA).
Au niveau de la saprolite, la désintégration des minéraux silicates primaires
intercumulus a été suivie presque aussitôt par la libération des LREE sous forme de cations
trivalents, dès les premières étapes de la formation de la saprolite. À ce niveau, les LREE
sont probablement adsorbés aux masses argileuses. L'anomalie négative du Ce implique des
conditions basiques sous lesquelles le Ce^+ est rapidement mis en solution et s'apprête
moins à l'adsorption par les argiles que les autres LREE. Les HREE sont à ce niveau les
moins mobiles des REE et leur distribution est manifestement résiduelle.
Concernant l'enrichissement en Ce dans les niveaux de surface et son lessivage dans
les niveaux saprolitiques, on peut également suggérer l'hypothèse d'un apport partiel d'un
mouvement ascendant du CeP+ dans les solutions supernatantes (issues de l a diffusion) de la
nappe phréatique, ou dans les montées capillaires. Le Ce?+ en solution viendrait s'oxyder en
Ce4+ au niveau de la cuirasse qui coïncide avec le niveau des battements de la nappe
phréatique. Ceci signifierait également que la cuirasse forme en quelque sorte une barrière
géochimique, qui cumule en même temps, en partie ou en totalité, les précipitations des
éléments des solutions qui traversent les sols latéritiques, et les éléments pouvant être lessivés
de la SA et de la FE pour se retrouver à la surface de la nappe phréatique.
Dans les niveaux saprolitique, ferralitique et cuirassique, l'enrichissement des REE est
dû au lessivage dans le sol latéritique et à la précipitation différentielle en profondeur. Au
cours des fluctuations de la nappe phréatique et de la formation du sol latéritique, tous les
REE sont mis en solution, sous forme de différents complexes mobiles. L e développement
du profil latéritique est accompagné par la libération des REE des argiles saprolitiques qui se
détruisent progressivement pour former des oxydes de fer plus stables. L'important
399
mouvement vertical des eaux météoriques à travers le profil latéritique se traduit par le
transport d'importantes quantités d'espèces dissoutes en faibles concentrations. En solution,
les complexes des HREE sont plus stables que ceux des LREE (Braun et al. 1990). Ceci
conduit à un enrichissement en LREE dans les résidus d'altération qui forment les niveaux
superficiels des profils latéritiques (SL et CU). Alors que les LREE sont précipités aussi
rapidement qu'ils sont mobilisés, la solubilité des HREE pourrait être rehaussée par la
formation de H2CO3, qui passe pour l'un des composés les plus agressifs des sols (Braun et
al. 1990). On sait par ailleurs que les LREE sont préférentiellement adsorbés aux solides par
rapport aux HREE (Byrne et Kim 1990). Ceci signifierait encore une fois que les LREE
auront toujours plus tendance à s'enrichir dans les sols que les HREE.
Tout comme les EGP, l'hypothèse la plus plausible dans notre étude est celle d'un
lessivage essentiellement per descendum des REE dans la CU, la FE et la SA. Le SL est
particulier à cause de sa nature allochtone, et des mouvements mécaniques et latéraux sont
probablement tout aussi importants que les mouvements verticaux. De ce point de vue,
l'enrichissement en REE reflète en même temps le lessivage répétitif dans les niveaux érodés
et actuels du sol latéritique. Les REE sont précipités de façon différentielle, en suivant une
courbe changeante des conditions acides au sommet, vers les conditions de plus en plus
basiques à la base du profil latéritique. Le pH très acide au niveau supérieur de la CU,
favorise encore plus la mise en solution des REE, particulièrement les LREE. La
précipitation de ces éléments se fait en grande partie au niveau de la SA (figure 7.7). Nous
suggérons que a) les REE sont adsorbés par les argiles et les autres minéraux secondaires
dans la saprolite, b) les REE sont incorporés dans les nouveaux minéraux stables dans les
différents niveaux latéritiques, ou dans les phases amorphes ou boueurs qui se forment ou se
réorganisent en même temps que se développe le profil latéritique, c) les REE se réorganisent
pour former leurs propres minéraux. Les processus d'effondrement et les tendances au
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cuirassement des zones latéritiques de surface, l'origine allochtone (mafique et sedimentaire)
du SL, seraient à la base de l'enrichissement excessif des LREE dans les nivaux cuirassiques
et du sol latéritique. Les apports conjugués de l'enrichissement supergène qui se superposent
à l'enrichissement résiduel, ainsi que les phénomènes d'érosion progressive des niveaux






Des travaux traitant le comportement des EGP le long des profils latéritiques sont
pratiquement inexistants. Nous avons donc commencé par l'étude de la roche-mère, afin de
comprendre particulièrement les phases minérales qui contrôlent les distributions originales
des EGP, Ni, Cu, Au, Co et REE. Nous nous sommes ensuite basés sur cette étude pour
procéder au calcul des transferts de matière dans les horizons latéritiques, ainsi que pour
élaborer le mode de formation des latérites nickélifères de Musongati et le mode de
redistribution des EGP et des REE. Dans ce chapitre, nous présentons les principales
conclusions que l'on peut déduire au terme de ce travail.
Cette étude a ainsi permis une caractérisation pétrographique, minéralogique et
géochimique de la roche-mère et des principaux horizons du profil latéritique du complexe de
Musongati, Burundi.
Le complexe de Musongati est essentiellement constitué de quatre types de roches: les
dunites, les harzburgites, les péridotites à plagioclase et les gabbronorites. Les unités
ultramafiques contiennent 1 à 3% de sulfures.
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La composition chimique de la roche totale et des principales phases minérales
suggèrent que le complexe s'est formé à partir d'un magma tholéiitique primitive
hypermagnésienne. Du point de vue de son cadre tectonique, le complexe représente
probablement une intrusion litée.
Les sulfures métalliques du complexe de Musongati sont riches en Ni et en EGP. Leur
signature géochimique ressemble à celle de la ceinture de Cape Smith, en particulier celle de
Katiniq.
L'unité ultramafique a subi un processus de serpentinisation et de latéritisation sous les
conditions chaudes et humides subtropicales. La première étape de la latéritisation a été
marquée par l'hydratation des roches ultramafiques sous les conditions alcalines, et la
formation progressive de la saprolite à l'aplomb de la roche-mère. La saprolite est
caractérisée par une quantité élevée de minéraux argileux du groupe montmorillonite et de
serpentines ferro-magnésiennes mais dont la quantité diminue progressivement de la base au
sommet au profit des oxydes et des hydroxydes de fer.
La ferralite se développe aux dépens de la saprolite, à travers une altération météorique
sous les conditions acides. La ferralitisation est accompagnée d'une libération notable du fer
et de l'alumine à partir des réseaux des silicates. Elle marque le début des pertes intenses en
Si et en Mg dans le profil latéritique.
Le sol latéritique et la cuirasse forment les niveaux latéritiques de surface. Ils sont
formés essentiellement d'oxydes et d'hydroxydes de fer. La cuirasse est caractérisée par sa
densité moyenne élevée de 2.15 g/cm3, contre des moyennes de 1.48 g/cm3 pour le sol
latéritique, 1.14 g/cm3 pour la ferralite, 0.97 g/cm3 pour la saprolite et 2.73 g/cm3 pour la
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roche-mère. Alors que la SA, la FE et la CU sont autochtones, c'est-à-dire formés à partir
d'une roche-mère ultramafique; le SL est essentiellement allochtone et sa roche-mère est
probablement formée de sédiments, de roches mafiques, ainsi qu'une faible proportion de sol
latéritique autochtone issu des roches ultramafiques.
Les horizons ferralite, cuirasse et sol latéritique constituent des domaines non-saturées,
hydratés ou asséchés périodiquement, suivant la dynamique des saisons sèches et des
saisons pluvieuses, tandis que la saprolite est généralement située en permanence sous la
nappe phréatique.
Dans les principaux calculs des bilans de transferts de matière, l'Ir a été choisi comme
élément immobile dans les différents processus d'altération latéritique, grâce à a) sa mobilité
relative faible comparativement au Ti, Al, Fe et Cr; b) ses teneurs au dessus de la limite de
détection dans la roche-mère; c) son avantage d'enlever l'effet des sulfures pour calculer les
bilans des EGP. Le Ti a été utilisé pour le SL, à cause de son caractère essentiellement
allochtone, pour une roche-mère hypothétique formée de 90% de roches mafiques et de 10%
de roches ultramafiques.
Sur la base des résultats des calculs des bilans à travers différentes méthodes, les
éléments ont été classés en 6 groupes (pouvant être grosssièrement ramenés à 3 groupes,
(voir chapitre 7) selon l'intensité des pertes ou des gains de masse: 1) ultra-lessivés (pertes
de plus de 80%), 2) très lessivés (pertes entre 50 et 80%), 3) lessivés (pertes entre 0 et 50
%), 4) enrichis ( gains entre 0 et 100%), 5) très enrichis (gains entre 10O et 1000%), et 6)
ultra-enrichis (gains au-delà de 1000%).
L'analyse d e ces bilans en regard avec les niveaux saprolitiques permet de conclure que
la saprolite enregistre a) un lessivage des éléments alcalins, des alcalino-terreux, S et Se; b)
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un enrichissement en Ni, Co, Th, Ta, Mn et REE; le Ce est le moins enrichi de toutes les
REE; c) une stabilité ou un léger enrichissement des EGP, Au, Ti, P2O5, Hf, Fe2O3.
La ferralite montre a) un ultra-lessivage en éléments alcalins, alcalino-terreux, Ni, Cu,
S, Cr; b) un enrichissement en Al, Co, Th, Mn et REE; c) une stabilité relative qui tend vers
un lessivage pour Rh, Pd, Au, et vers un enrichissement pour Pt, Ru, Fe2O3, TiC«2, Se.
Au niveau de la cuirasse, on remarque que a) les éléments alcalins et alcalino-terreux
sont ultra-lessivés, suivis de près par S, Se, Ni, Cu et Co qui chevauchent entre les groupes
des éléments ultra-lessivés à très lessivés; b) les EGP ne sont plus ni inertes ni insolubles; ils
ont dû entrer en solution, migrer et se différencier sous les conditions acides et oxydantes; le
Pd et le Rh sont très lessivés, tandis que le Pt devient très enrichi ou enrichi; l'or montre le
même comportement que le Pt. Le groupe d'éléments enrichis à très enrichis lors du
processus de cuirassement englobe également Fe2O3, TiO2, AI2O3, As, Se. Les éléments
tels que REE, Th, Hf sont le plus souvent ultra-enrichis, probablement à cause de l'apport du
SL allochtone.
Au niveau du sol latéritique, tous les éléments sont mobiles. La nature essentiellement
allochtone du SL, à laquelle s'ajoutent d'importants mouvements mécaniques et latéraux
accompagnés par des processus d'effondrement et de cuirassement à la base, ne permettent
pas d'apprécier adéquatement les bilans de transfert de matière à ce niveau. Cependant, en
utilisant une roche-mère modèle formée de 90% de roches mafiques e t 10% de roches
ultramafiques, on observe a) un ultra-lessivage des éléments alcalins, des alcalino-terreux,
Co, Ni, Cu, et Zn; b) le Rh et le Pd sont les éléments les plus lessivés des EGP, alors que le
Pt et le Ru sont les plus enrichis; c) un enrichissement en Ce, La, Th, Hf, Ta, As; d) un
enrichissement variable en Fe2Û3, Au, Cr, Se, V, P2O5.
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Des analyses chimiques séquentielles réalisées sur des échantillons de la roche-mère, de
la saprolite, de la ferralite, de la cuirasse et du sol latéritique viennent confirmer le lessivage
des EGP par les fluides latéritisants. Cette expérience a permis d'évaluer qualitativement
l'importance des liaisons des EGP et de l'or en termes de cations a) solubles dans l'eau; b)
échangeables; c) liés aux oxydes de manganèse; d) liés aux oxydes de fer et e) liés à la
matière organique. En considérant les variations entre 5 et 10 % peu significatives, les
résultats montrent que les EGP sont immobiles dans la roche-mère. Seuls l'Ir et le Ru se
sont montrés immobiles dans les horizons latéritiques. L'Au, le Pd, et le Pt sont mobilisés
dans tous les horizons latéritiques, suivant l'intensité décroissante Au»Pd>Pt,
essentiellement par les oxydes Fe-Mn et la matière organique. Le Rh n'est mobilisé que dans
la SA, et rarement dans la FE, sous les conditions oxydo-réductrices extrêmes. L'Os n'a pas
pu être analysé.
Une analyse synthèse des processus physico-chimiques à la base de la redistribution
des EGP et de l'or dans le profil latéritique de Musongati, met en avant le rôle joué par a)
l'acidification progressive du profil latéritique de la base au sommet, b) les adsorbants forts
tels que la goethite et l'hématite, c) les boueurs ("scavengers") récupérant la plupart des
éléments dissous dans les fluides latéritisants, d) les complexes hydroxylés à travers lesquels
plusieurs éléments précipitent, et e) les complexes thiosulfatés dont la stabilité pourrait
devenir importante dans les horizons ferralitiques.
Nous recommandons que la cuirasse et la ferralite fassent l'objet d'une étude
approfondie d'essai d'extraction des éléments du groupe du platine, de l'or et du cobalt, lors
de la mise en valeur du gisement nickélifère. Des résultats positifs augmenteraient
considérablement la valeur du gisement.
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